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Mit dem Anstieg der Sauerstoffkonzentration in der Erdatmosphäre, der vor etwa 2 Milliarden
Jahren begann und vor ca. 350 Millionen Jahren abgeschlossen war, bildete sich auch die
Ozonschicht [e.g. Brasseur et al., 1999]. Das Ozon absorbiert einen Großteil der solaren UV-
B Strahlung (λ=280-315 nm), die deshalb nur abgeschwächt zum Erdboden gelangen kann.
Erst unter dem Schutz der Ozonschicht breiteten sich höher entwickelte Organismen an Land
aus; die Biosphäre reagiert deshalb empfindlich auf erhöhte UV-B Einstrahlungen. Die ener-
giereichen Photonen der UV-B Strahlung können große organische Moleküle wie die DNA
oder Proteine zerstören und damit zu Zellveränderungen bei Menschen, Tieren und Pflanzen
führen. Die Entdeckung des Ozonlochs über der Antarktis durch Chubachi [1984] und Farman
et al. [1985] rief deshalb ein starkes öffentliches Interesse und große Besorgnis hervor, und
es ergab sich die Frage, ob ein ähnliches Phänomen auch über der Arktis stattfinden kann.
Dies könnte zu einer erhöhten UV-B Einstrahlung in der sehr viel dichter besiedelten Nordhe-
misphäre führen.
Den Befürchtungen über die mögliche Ausbildung eines Ozonlochs auch über der Arktis folg-
ten zahlreiche Meßkampagnen und Modellstudien, die den Nachweis erbrachten, daß chemi-
scher Ozonabbau auch in der Arktis stattfindet [Hofmann et al., 1989; Manney et al., 1994;
von der Gathen et al.,1995; Rex et al., 1997b]. Während jedoch im antarktischen Winter durch
chlor- und bromkatalysierten Ozonabbau regelmäßig die Ozonkonzentration in ganzen
Höhenschichten unter die Nachweisgrenze sinkt, fällt der arktische Ozonabbau bislang eher
moderat aus. Dieser Unterschied wurde auf die verschiedenen meteorologischen und dyna-
mischen Gegebenheiten zurückgeführt, und zwar in erster Linie auf die stratosphärischen
Wintertemperaturen, die in der Arktis deutlich höher liegen als in der Antarktis.
Die Chlorbelastung der Stratosphäre und damit das Potential zur Ozonzerstörung wird trotz
der internationalen Abkommen, die den Ausstieg aus der Produktion ozonschädigender Stoffe
regeln, während der nächsten Dekaden aller Voraussicht nach noch auf einem hohen Niveau
bleiben [WMO, 1995; 1999]. Während dieser Zeit werden vermutlich die stratosphärischen
Temperaturen der limitierende Faktor für das Ausmaß der Ozonzerstörung in der Arktis blei-
ben. Auf diesem Hintergrund wird zunehmend der Zusammenhang zwischen der globalen Kli-
maänderung und dem stratosphärischen Ozonverlust diskutiert. So deuten Modellstudien
darauf hin, daß die zunehmende Konzentration der sogenannten Treibhausgase die arktische
Stratosphäre abkühlen und dadurch die Erholung der Ozonschicht verzögern könnte [Shindell
et al., 1998; Danilin et al., 1998]. Auch der Ozonverlust selbst kann zu einer Abkühlung füh-
ren, und sich dadurch selbst verstärken [MacKenzie und Harwood, 2000]. Beobachtungen
zeigen, daß in den vergangenen 30 Jahren die geographische Ausdehnung besonders niedri-
ger Temperaturen in der arktischen Stratosphäre bereits merklich angestiegen ist [Pawson
und Naujokat, 1997]. Die genaue Beziehung zwischen der Temperatur und dem chemischen
Ozonverlust ist ein zentrales Thema dieser Arbeit.3
1 EinleitungDie Arbeit baut auf dem von von der Gathen et al. [1995] und Rex et al. [1999] eingeführten
Verfahren Match zur Quantifizierung von chemischem Ozonabbau in der Arktis auf. Dabei
werden Ozonsondenstarts in einem Netz von Sondierungsstationen der Nordhemisphäre zeit-
lich so koordiniert, daß eine möglichst große Anzahl mehrfach beprobter Luftpakete entsteht.
Aus den Mehrfachmessungen läßt sich anschließend in einem Lagrangeschen Verfahren der
chemische Ozonabbau bestimmen. Im Rahmen dieser Arbeit wurde in den Wintern 1997/98
und 1998/99 jeweils eine solche Koordinierung vorgenommen, sowie zusätzlich die Daten der
vorhergehenden Kampagne des Winters 1996/97 ausgewertet. Während der Winter 1996/97
relativ kalt war, und durch eine besonders stabile Zirkulation in der Nordhemisphäre auffiel,
waren die beiden Winter 1997/98 und 1998/99 für die 90er Jahre ungewöhnlich warm. Dieser
Umstand bot die Gelegenheit, im Rahmen dieser Arbeit den chemischen Ozonverlust in der
Arktis unter sehr unterschiedlichen meteorologischen Bedingungen zu untersuchen und zu
vergleichen. Dabei wurde erstmals auch die Temperaturgeschichte individueller Luftpakete
mit in die Auswertung und Interpretation der Meßergebnisse einbezogen.
Die mittlerweile acht Jahre umfassende Zeitreihe der mit der Matchmethode erzielten Daten
wurde weiterhin genutzt, um erstmals die direkte Temperaturabhängigkeit des chemischen
Ozonverlustes in der Arktis anhand von Beobachtungsdaten zu analysieren. Dafür wurde für
eine Höhenschicht die Temperaturgeschichte aller mehrfach beprobten Luftpakete der ver-
gangenen sechs Jahre untersucht, und der chemische Ozonverlust in Abhängigkeit von der
minimalen durchlaufenen Temperatur bestimmt.
Neben den saisonalen starken Ozonverlusten in den Polargebieten ist eine globale Abnahme
der Ozonschichtdicke zu beobachten, die im Zeitraum von 1979 bis 1991 je nach Jahreszeit
und Hemisphäre etwa zwischen 2% und 4% pro Dekade lag. Mittlerweile hat sich dieser Trend
allerdings stark abgeschwächt [WMO, 1999]. Unbestritten ist, daß dieser Ozonrückgang
durch große Vulkanausbrüche moduliert wurde. Ob diese Kopplung aber mehr chemischer
oder dynamischer Art ist, konnte bisher noch nicht zufriedenstellend geklärt werden. Ein
direkter experimenteller Nachweis für in-situ Ozonverlust außerhalb des arktischen bzw. ant-
arktischen Polarwirbels steht bisher noch aus. Auf diesem Hintergrund wurde die Möglichkeit
untersucht, die Matchmethode auch in mittleren Breiten anzuwenden.
Im folgenden Kapitel 2 werden die grundlegenden Größen, die in der Arbeit verwendet wer-
den, definiert und erläutert, sowie die chemischen und dynamischen Mechanismen, die im
Zusammenhang mit dem chemischen Ozonabbau in der Stratosphäre stehen, erklärt. Kapitel
3 beschreibt die in dieser Arbeit verwendete Methode zur Quantifizierung des chemischen
Ozonabbaus. In Kapitel 4 werden die Ergebnisse für den quantitativen chemischen Ozonab-
bau innerhalb des Polarwirbels für die Winter 1996/97, 1997/98 und 1998/99 vorgestellt, und
im Vergleich mit anderen Wintern betrachtet. Kapitel 5 beschäftigt sich mit dem Zusammen-
hang zwischen den Ozonverlustraten und der Temperaturgeschichte der Luftpakete. In Kapi-
tel 6 wird der Versuch beschrieben, die Matchmethode auch außerhalb des Polarwirbels
anzuwenden.4
2 Grundlegende Größen und Zusammenhänge
2.1 Der vertikale Aufbau der Atmosphäre und die Dynamik
Im hydrostatischen Gleichgewicht, d.h. für die statische Atmosphäre, heben sich die nach
unten gerichtete Gravitationskraft und die nach oben gerichtete Druckgradientenkraft auf.
(2-1)
Dabei beschreibt p den Atmosphärendruck, z die geometrische Höhe, ρ die Massendichte der
Luft und g die Erdbeschleunigung. Zusammen mit der idealen Gasgleichung
(2-2)
mit der Gaskonstante R = 287 m2s−2K−1 für trockene Luft und der Annahme einer konstanten
Temperatur T ergibt sich eine exponentielle Druckabnahme nach oben, so daß sich der atmo-
sphärische Druck in der Höhe z wie folgt aus dem Druck in der Referenzhöhe z0 berechnet:
(2-3)
Die atmosphärische Skalenhöhe H0=RT/g, innerhalb derer der Druck auf 1/e seines ursprüng-
lichen Wertes abgenommen hat, liegt dabei für typische atmosphärische Temperaturen zwi-
schen 7 und 8 km. Aus Gleichung (2-3) wird deutlich, daß der atmosphärische Druck monoton
mit der Höhe z abnimmt, also eine geeignete Höhenskala darstellt. In dieser Arbeit wird
jedoch vorwiegend die potentielle Temperatur (siehe Abschnitt 2.1.2) als Höhenskala verwen-
det.
2.1.1 Thermische Struktur
Die Atmosphäre wird aufgrund ihrer vertikalen Temperaturstruktur, die in Abbildung 2.1 darge-
stellt ist, in verschiedene Schichten eingeteilt. In der Troposphäre, die sich vom Erdboden bis
in ca. 18 km Höhe in den Tropen und 6-8 km Höhe in den Polargebieten erstreckt, nimmt die
Temperatur mit der Höhe ab, und zwar im globalen Mittel um etwa 6,5 K pro km. Die Tropo-
sphäre enthält etwa 90% der atmosphärischen Masse. Ihre primäre Wärmequelle ist der Erd-
boden. Sie wird nach oben hin durch die Tropopause begrenzt.
Oberhalb der Tropopause befindet sich die Stratosphäre, in der die Temperatur allgemein
nach oben hin zunimmt. Anders als in der Troposphäre gibt es in der Stratosphäre keine kon-









2 Grundlegende Größen und Zusammenhängedurch den Strahlungshaushalt und die Ozonverteilung bestimmt. Etwa 90% des atmosphäri-
schen Ozons befinden sich in der Stratosphäre. Oberhalb der Tropopause nimmt das Ozon-
mischungsverhältnis rapide zu. Die von den Ozonmolekülen absorbierte solare UV-Strahlung
führt zu einer Erwärmung in der Stratosphäre. In der unteren Stratosphäre geschieht dies
hauptsächlich in den Wellenlängenbereichen 240-280 nm und 310-400 nm, den sogenannten
Hartley und Huggins Banden. Die Energieabgabe in der Stratosphäre erfolgt dagegen haupt-
sächlich durch die Infrarotabstrahlung der CO2-Moleküle bei 15 µm. Die absolute Temperatur-
verteilung in der Stratosphäre hängt jedoch nicht nur von den radiativen Prozessen ab,
sondern wird auch durch adiabatische Kompression und Dekompression und die Wechselwir-
kung mit planetaren Wellen beeinflußt. Die Stratosphäre zeichnet sich weiterhin durch einen
im Vergleich zur Troposphäre extrem niedrigen Wassergehalt aus. Sie erstreckt sich bis in
eine Höhe von ca. 50 km, wo sich die Stratopause befindet.
Oberhalb der Stratopause, in der Mesosphäre, kehrt sich der Temperaturgradient wieder um,
so daß die Temperatur mit der Höhe abnimmt. Die Temperatur erreicht ihr Minimum in der
Mesopause, die den oberen Abschluß der Mesosphäre bildet. Hier beginnt die Thermo-
sphäre, in der die Temperatur mit zunehmender Höhe wieder ansteigt. In diesem Höhenbe-
reich ist die solare UV-C Strahlung so stark, daß die stabilen Grundbausteine der Luft, N2 und
O2, photodissoziieren. Dadurch ändert sich in dieser Schicht das mittlere Molekulargewicht



























Abbildung 2.1: Thermischer Aufbau der Atmosphäre. Abbildung nach [Brasseur und Solomon,
1986].6
2 Grundlegende Größen und Zusammenhängemittlere Molekulargewicht quasi konstant ist, wird auch als Homosphäre bezeichnet, der
Bereich oberhalb der Homosphäre als Heterosphäre. Oberhalb von ca. 70 km spielen weiter-
hin ionisierende Prozesse eine Rolle, so daß dieser Bereich auch als Ionosphäre bezeichnet
wird.
2.1.2 Potentielle Temperatur
Die potentielle Temperatur Θ ist als diejenige Temperatur definiert, die ein Luftpaket mit dem
Druck p und der Temperatur T hätte, wenn es trockenadiabatisch auf einen Referenzdruck
von p0 = 1000 hPa gebracht würde:
. (2-4)
Dabei ist der Adiabatenexponent, der für trockene Luft (wie sie in der Stratosphäre
gegeben ist) den Zahlenwert κ =0,286 hat [Brasseur und Solomon, 1986]. Während sich
durch adiabatische Verschiebungen die Temperatur T und der Druck p ändern, bleibt die
potentielle Temperatur erhalten. Flächen gleicher potentieller Temperatur werden auch als
Isentropen bezeichnet.
Der Gradient von ist ein Maß für die Stabilität der atmosphärischen Schichtung. Ein Luftpa-
ket, das beispielsweise nach oben aus seiner Ruhelage ausgelenkt wird, paßt sich sofort dem
Umgebungsdruck an, expandiert dabei aber adiabatisch, d.h. seine potentielle Temperatur
bleibt erhalten. Nimmt hier nach oben zu, ist das Luftpaket nun kälter als die umgebende
Luft, besitzt damit eine größere Dichte und erfährt deshalb eine rücktreibende Kraft. Nimmt
hingegen nach oben ab, ist die Dichte des Luftpakets nun kleiner als die der Umgebung
und es erfährt einen Auftrieb - in diesem Fall ist die Schichtung also instabil.
In der Stratosphäre, wo die Temperatur im allgemeinen nach oben hin zunimmt, nimmt auch
die potentielle Temperatur nach oben hin monoton zu, so daß die Luftmassen hier sehr stabil
geschichtet sind1. Aufgrund dieser monotonen Zunahme nach oben eignet sich die potentielle
Temperatur als Höhenskala. Da sich Luftpakete bei Abwesenheit diabatischer Prozesse auf
Isentropen bewegen, wird innerhalb dieser Arbeit weitgehend die potentielle Temperatur als
Höhenkoordinate verwendet. In Tabelle 2.1 auf der folgenden Seite 8 ist der Zusammenhang
zwischen der potentiellen Temperatur und der geometrischen Höhe für die hier hauptsächlich
behandelten Winter aufgelistet.
2.1.3 Potentielle Wirbelstärke
Die potentielle Wirbelstärke (potential vorticity, PV) nach Ertel [1942] ist definiert als
, (2-5)










PV g ζΘ 2Ω Φsin+( ) Θ∂p∂------–=7
2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeΘ [K] h [km] h [km] h [km]
Januar Februar März
1996/97
400 15,3 ± 0,5 15,6 ± 0,5 15,4 ± 0,6
425 17,0 ± 0,4 17,1 ± 0,4 16,9 ± 0,5
450 18,4 ± 0,3 18,5 ± 0,5 18,2 ± 0,5
475 19,8 ± 0,3 19,7 ± 0,5 19,4 ± 0,4
500 21,0 ± 0,4 20,9 ± 0,4 20,5 ± 0,5
525 22,1 ± 0,4 21,9 ± 0,4 21,5 ± 0,5
550 23,2 ± 0,5 22,8 ± 0,3 22,4 ± 0,5
1997/98
400 15,3 ± 0,6 15,2 ± 0,6 15,3 ± 0,3
425 17,0 ± 0,5 16,8 ± 0,6 16,7 ± 0,3
450 18,4 ± 0,5 18,2 ± 0,5 18,1 ± 0,3
475 19,9 ± 0,5 19,4 ± 0,6 19,3 ± 0,3
500 21,0 ± 0,5 20,6 ± 0,6 20,3 ± 0,3
525 22,1 ± 0,4 21,7 ± 0,5 21,4 ± 0,5
550 23,1 ± 0,4 22,6 ± 0,5 22,4 ± 0,4
1998/99
400 14,8 ± 0,4 15,0 ± 0,6 14,8 ± 0,5
425 16,3 ± 0,4 16,5 ± 0,6 16,2 ± 0,4
450 17,7 ± 0,4 17,9 ± 0,6 17,4 ± 0,4
475 19,1 ± 0,4 19,2 ± 0,6 18,5 ± 0,4
500 20,3 ± 0,4 20,5 ± 0,5 19,6 ± 0,4
525 21,4 ± 0,4 21,6 ± 0,5 20,6 ± 0,3
550 22,5 ± 0,4 22,6 ± 0,5 21,5 ± 0,3
Tabelle 2.1: Mittlere geometrische Höhen der isentropen Niveaus innerhalb des Polarwirbels für
den Winter 1996/97. Die Werte stellen jeweils den Mittelwerte der Daten aller im entsprechenden
Zeitraum innerhalb des Polarwirbels geflogenen Ozonsonden dar. Als Maß für die Variabilität ist
jeweils die Standardabweichung mit angegeben.8
2 Grundlegende Größen und Zusammenhängewobei g die Erdbeschleunigung, den Coriolisparameter1 und Θ die potentielle Tem-
peratur darstellt. Die isentrope relative Wirbelstärke gibt dabei den Anteil der Rotation des
Windfeldes senkrecht zur lokalen isentropen Fläche an.
Die potentielle Wirbelstärke ist wie die potentielle Temperatur eine Erhaltungsgröße, solange
keine diabatischen Prozesse wie z.B. die Dissipation von Schwerewellen stattfinden, und ist
deshalb ein dynamischer Tracer für horizontale Bewegungen. Sie nimmt nach oben hin zu. In
der polaren Stratosphäre kann die PV eines Luftpakets, das sich auf einer isentropen Fläche
bewegt, über einen Zeitraum von wenigen Wochen in erster Näherung als konstant angenom-
men werden.
In dieser Arbeit wird weitgehend die normierte potentielle Wirbelstärke (nPV) verwendet [Rex
et al., 1998]. Sie beruht auf der von Dunkerton und Delisi [1986] eingeführten skalierten
potentiellen Wirbelstärke, die mit einem konstanten Faktor multipliziert wurde.
Dieser Faktor ist so gewählt, daß der Zahlenwert der normierten potentiellen Wirbelstärke auf
der 475 K Isentrope dem Zahlenwert für die Ertelsche potentielle Wirbelstärke entspricht. Die
Einheit für die normierte potentielle Wirbelstärke ist s−1, und sie errechnet sich aus der nach
Ertel definierten PV wie folgt:
(2-6)
Dabei ist ein mittleres Profil der potentiellen Temperatur, das aus ca. 500 Radiosonden-
profilen der Monate Dezember, Januar und Februar von Ny-Ålesund berechnet wurde. Zwi-




Die normierte potentielle Wirbelstärke erlaubt es, den Rand des Polarwirbels mit einem
höhenunabhängigen Zahlenwert zu definieren.





p0 = 1,0 hPa
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p p0 a0 a1 Θ0⋅ a2 Θ0( )2⋅ a3 Θ0( )3⋅+ + +( )exp⋅=
3 212, 10 2– K 1–⋅–
3 708, 10 5– K 2–⋅
1 627, 10 8– K 3–⋅–9
2 Grundlegende Größen und Zusammenhänge2.1.4 Der polare Vortex und die Meridionalzirkulation
Im Winter sinkt die stratosphärische Temperatur durch die fehlende Sonneneinstrahlung an
den Polen stark ab, so daß ein großer Temperaturgradient zwischen dem Winterpol und dem
Äquator entsteht. Dieser Temperaturgradient geht mit einem starken thermischen Westwind
einher. Zum Pol hin nimmt die potentielle Wirbelstärke zu, und es entsteht eine Luftmasse mit
hohen PV-Werten, die als Polarwirbel oder polarer Vortex bezeichnet wird. Der Polarwirbel
wird durch eine Zone mit hohem PV-Gradienten begrenzt, in der die Windgeschwindigkeiten
ein Maximum erreichen. Da die PV in erster Näherung eine Erhaltungsgröße darstellt, verhin-
dert der hohe PV-Gradient am Wirbelrand einen Transport von Luftpaketen aus dem Wirbel
heraus bzw. in den Wirbel hinein. Der Polarwirbel wird deshalb häufig als isolierte Luftmasse
behandelt, in der kaum Austausch über die Wirbelkante erfolgt. Daß dieses auch weitgehend
der Fall ist, zeigen Spurengasmessungen, bei denen große Gradienten an der Wirbelkante
auftreten [z.B. Pierce et al., 1994]. Andererseits können sich am Rand des Polarwirbels soge-
nannte Filamente bilden, die sich vom Vortexrand ablösen und so Luft aus dem Polarwirbel in
mittlere Breiten transportieren. Die Größe dieses Effekts ist allerdings umstritten [z.B. Norton
und Chipperfield, 1995; Mo et al., 1998]. Außerhalb des Polarwirbels schließt sich eine Zone
mit einem sehr flachen PV-Gradienten an, in der durch brechende planetare Wellen eine
starke horizontale Durchmischung stattfindet. Diese Zone wird nach McIntyre und Palmer
[1983] als surf zone bezeichnet.
Der Temperaturgradient zwischen den Tropen und dem Winterpol führt also zu einer im
wesentlichen zonalen Strömung in der Stratosphäre. Durch die Dissipation von Schwerewel-
len und Rossby-Wellen1, die bis in die Stratosphäre vordringen, wird diese Strömung jedoch
abgebremst. Da das Abbremsen einer ostwärts gerichteten Strömung einer Westwärtsbewe-
gung gleichkommt, führt die Corioliskraft zu einer Meridionalkomponente in der Strömung,
und die Luftmassen werden langsam polwärts transportiert. Der Druck in den darunterliegen-
den Schichten nimmt dadurch zu, d.h. die Luft am Winterpol sinkt gegenüber den Druckkoor-
dinaten langsam ab. Dieser zunächst adiabatische Prozeß führt zu einer Temperaturerhöhung
der absinkenden Luftmassen, deren Temperatur dadurch über dem Strahlungsgleichgewicht
liegt, was wiederum durch eine erhöhte Infrarotabstrahlung kompensiert wird. Da es sich
dabei um einen diabatischen Prozeß handelt, sinken die Luftmassen im Polarwirbel nun rela-
tiv zu den Isentropen ab. Das Prinzip, nach dem die mittlere zonale Vertikalbewegung einer
Schicht durch Dissipation von Wellen in den darüberliegenden Schichten kontrolliert wird,
wird als downward control bezeichnet [Haynes et al., 1991; Holton et al., 1995].
Das Absinken der Luftmassen in hohen Breiten ist Teil einer langsamen globalen Meridional-
zirkulation der Atmosphäre [Brewer, 1949; Dobson, 1956], deren aufsteigender Ast in den Tro-
1. Rossby-Wellen sind großskalige atmosphärische Wellen, deren Rückstellkräfte auf der Brei-
tenabhängigkeit des Coriolis-Parameters beruhen, und die im wesentlichen durch die glo-
bale Land-Meer-Verteilung und durch thermische Kontraste angeregt werden. Die
Auslenkungen, die durch Rossby-Wellen verursacht werden, sind hauptsächlich horizontal.
Die Wellenzahlen 1-3 können bis in die Stratosphäre vordringen.10
2 Grundlegende Größen und Zusammenhängepen liegt. Die Umwälzzeit dieser sogenannten Brewer-Dobson Zirkulation beträgt etwa 5
Jahre [Solomon, 1999]. Der Antrieb dieser Meridionalzirkulation, die oben beschriebene
Wechselwirkung brechender planetarer Wellen mit dem zonalen Grundstrom, wird nach Hol-
ton et al. [1995] als extratropical pump bezeichnet.
Die Ausprägung des Polarwirbels ist auf den beiden Hemisphären deutlich unterschiedlich.
Klimatologisch gesehen ist der antarktische Polarwirbel kälter als der arktische, während
gleichzeitig die südhemisphärischen Tropen wärmer sind als die nordhemisphärischen
[Labitzke und van Loon, 1992]. Der Polarwirbel in der antarktischen Stratosphäre ist relativ
zirkular geformt und die Zirkulation sehr zonal. Sowohl das Wirbelzentrum, das durch die
maximale PV bestimmt wird, als auch das Kältezentrum fallen in etwa mit dem geographi-
schen Pol zusammen. Der klimatologische arktische Polarwirbel dagegen ist nicht zonal sym-
metrisch, sondern das Zentrum ist um ca. 10° Breite gegenüber dem Pol in Richtung
Spitzbergen verschoben. Der Grund für diese Verschiebung ist ein über den Alëuten gelege-
nes stratosphärisches Hochdruckgebiet. Diese Verlagerung des Polarwirbels kann als die
Auswirkung einer stehenden planetaren Welle der zonalen Wellenzahl 1 gedeutet werden.
Das klimatologische Kältezentrum fällt im nordhemisphärischen Winter nicht exakt mit dem
Zentrum des Polarwirbels zusammen, sondern liegt noch weiter südlich.
Ein weiterer Unterschied des Nordpolarwirbels gegenüber dem Südpolarwirbel liegt in der
Variabilität von Jahr zu Jahr und der Variabilität innerhalb eines Jahres. Während die Variabili-
tät im antarktischen Winter so gering ist, daß der Polarwirbel in einzelnen Jahren dem klima-
tologischen Mittel sehr ähnlich ist, gibt es im arktischen Polarwirbel sehr große Unterschiede
von Jahr zu Jahr und innerhalb eines Jahres. Der arktische Polarwirbel ist häufig deformiert
und gegenüber dem Pol verschoben. Im Gegensatz zur Südhemisphäre kann es hier schon
im Winter zu großen Stratosphärenerwärmungen kommen, die unter Umständen zum voll-
ständigen Zusammenbruch des Polarwirbels führen können. Bei diesem von Scherhag [1952]
entdeckten Phänomen steigen die stratosphärischen Temperaturen innerhalb weniger Tage
um einige 10 K an, was zu einer Umkehr des Temperaturgradienten in hohen Breiten führen
kann. Statt der sonst vorherrschende Westwinde treten hier nun Ostwinde auf. Man spricht
von einer großen Stratosphärenerwärmung (major warming) dann, wenn in einer Höhe 10 hP
oder darunter im zonalen Mittel von 60° Breite Ostwind vorherrscht. Eine kleine Stratosphä-
renerwärmung (minor warming) liegt bereits vor, wenn in einer stratosphärischen Schicht ein
schneller Temperaturanstieg von mindestens 25 K in einer Woche auftritt. Das final warming
am Ende des Winters stellt den Übergang von der Winterzirkulation zur Sommerzirkulation
dar, und kann in den verschiedenen Jahren zu sehr unterschiedlichen Zeitpunkten zwischen
März und Mai eintreten [Naujokat, 1992].
Große Stratosphärenerwärmungen treten längst nicht in allen Wintern auf. Wie von Labitzke
und van Loon [1988] gezeigt wurde, besteht ein statistisch signifikanter Zusammenhang zwi-
schen dem Auftreten großer Stratosphärenerwärmungen und der jeweiligen Phase des elfjäh-
rigen Sonnenfleckenzyklus und der Quasi-Biennial Oscillation (QBO)1. Im solaren Minimum
wird in der QBO-Ostphase das Auftreten großer Stratosphärenerwärmungen begünstigt, wäh-11
2 Grundlegende Größen und Zusammenhängerend sich in der QBO-Westphase regelmäßig stabile und kalte Polarwirbel bilden. Im solaren
Maximum dreht sich die Beziehung jedoch um - hier treten große Stratosphärenerwärmungen
gerade in der QBO-Westphase auf.
2.1.5 Leewellen
Leewellen entstehen beim Überströmen von
Gebirgsketten durch stabil geschichtete Luft.
Es handelt sich dabei um stationäre atmo-
sphärische Schwerewellen, d.h. die rücktrei-
bende Kraft ist die Gravitation. Bei dieser Art
atmosphärischer Wellen ist die Auslenkung
der Luftpakete im wesentlichen vertikal. Lee-
wellen können sich nach der windabgewand-
ten Seite (Lee) der Gebirge und nach oben
hin bis in die Stratosphäre ausbreiten. Dabei
nehmen die Amplituden der Wellen nach
oben hin zu. Stark vereinfacht gilt ohne
Dämpfung für die Geschwindigkeitsamplitude
|v| einer Welle mit der Massendichte ρ der
Luft
. (2-8)
Da die Dichte exponentiell mit der Höhe z
abnimmt, ergibt sich daraus
, (2-9)
wobei H die atmosphärischen Skalenhöhe ist [z.B. Brasseur und Solomon, 1986; Andrews et
al., 1987]. Damit nimmt auch die Amplitude der Welle exponentiell nach oben hin zu. Späte-
stens, wenn durch diese Auslenkung die Isentropen einen vertikalen Verlauf nehmen, wird die
Schichtung jedoch instabil, d.h. die Welle bricht. Abbildung 2.2 zeigt zur Veranschaulichung
das Ergebnis einer dreidimensionalen Simulation der Ausbreitung einer Leewelle nach [Leut-
becher und Volkert, 2000]. Durch die vertikale Bewegung der Luft kommt es zu adiabatischen
Temperaturschwankungen, die bei entsprechenden Windrichtungen und -geschwindigkeiten
zu Temperaturfluktuationen von bis zu 15 K führen können [Carslaw et al., 1998]. Modellstu-
1. Die QBO ist eine Schwingung der tropischen Stratosphäre, bei der mit einer variablen Peri-
odenlänge von zwei bis drei Jahren abwechselnd starke Ost- und Westwindregime aus der
oberen Stratosphäre nach unten absinken, und jeweils zu einer Umkehr des zonalen Winds
führen [z.B. Naujokat, 1986]. Dadurch ändern sich die Ausbreitungseigenschaften planeta-
rer Wellen in der Stratosphäre. Dies hat auch Auswirkungen auf Transportprozesse und






















Abbildung 2.2: Simulation einer Leewelle.
Gezeigt sind die Isolinien der potentiellen Tem-










2 Grundlegende Größen und Zusammenhängedien zeigen, daß die größten Amplituden in der Stratosphäre unter Bedingungen erreicht wer-
den, in denen starke stratosphärische Winde vorherrschen, also insbesondere auch im
Randbereich des Polarwirbels [Carslaw et al., 1999].
Carslaw et al. [1998] zeigten weiterhin, daß die durch Leewellen verursachten Temperatur-
schwankungen einen erheblichen Einfluß auf die Bildung polarer Stratosphärenwolken haben,
und damit den chemischen Ozonverlust verstärken können.13
2 Grundlegende Größen und Zusammenhänge2.2 Chemie in der Stratosphäre
2.2.1 Chemische Kontinuitätsgleichung
Das Volumenmischungsverhältnis µi eines Spurengases in der Atmosphäre ist definiert als
(2-10)
mit der Volumendichte ni des entsprechenden Spurengases und der Volumendichte na der
umgebenden Luft. Für alle Spurengase gilt bei Vernachlässigung molekularer Diffusion die
chemische Kontinuitätsgleichung
(2-11)
wobei Si die photochemischen Quellen und Senken des entsprechenden Spurengases
beschreibt, und u, v und w die Geschwindigkeitskomponenten in x, y und z-Richtung sind. Der
Term
beschreibt also durch die Advektion verursachte Änderung des Mischungsverhältnisses. Im
Lagrangeschen System, das der Bewegung des Luftpaketes folgt, verschwindet dieser Term.
Wenn es für ein Spurengas keine photochemischen Quellen und Senken gibt, folgt also aus
Gleichung (2-11), daß das Mischungsverhältnis erhalten bleibt, wenn man der Bewegung des
zugehörigen Luftpaketes folgt. Im Gegensatz dazu bleibt etwa die Volumendichte nicht erhal-
ten.
2.2.2 Ozon - die Chapman Chemie
Die erste Theorie zur Entstehung des Ozons in der Stratosphäre stammt aus dem Jahr 1930
von dem Briten Sydney Chapman [Chapman, 1930]. Danach entsteht das stratosphärische
Ozon aus der Photolyse von molekularem Sauerstoff unter dem Einfluß kurzwelliger UV-
Strahlung1:
Die maximale Ozonproduktion erfolgt in den Tropen in einem Höhenbereich oberhalb von ca.
30 km. Das dort produzierte Ozon wird anschließend durch die Meridionalzirkulation in Rich-
tung der Pole transportiert.
O2 + hν ( ) → 2 O (R1)
O + O
 2 + M → O3 + M (R2)
1. M bezeichnet hier und im folgenden einen beliebigen Stoßpartner, der aus Impulserhal-























2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeGleichermaßen durch Photolyse wird das Ozon jedoch auch wieder aufgespalten:
Diese Reaktion ist am effektivsten für Strahlung im UV-Bereich und begründet die schützende
Eigenschaft der Ozonschicht. Die hier aufgenommene Strahlungsenergie wird als kinetische
Energie der Dissoziationsprodukte abgeführt und letztendlich in Wärme umgewandelt. Ein
großer Teil des durch Reaktion (R3) entandenen atomaren Sauerstoffs bildet innerhalb weni-
ger Sekunden durch Reaktion (R2) wieder Ozon. Da Ozon und atomarer Sauerstoff auf diese
Weise in einem schnellen photochemischen Gleichgewicht stehen, wird die Summe (O3 + O)
häufig als Ox bezeichnet. Der oben erwähnte Transport des Ozons von niedrigen in hohe
Breiten ist deshalb strenggenommen ein Transport von Ox. Ein kleiner Teil des atomaren
Sauerstoffs führt jedoch wieder zu einem Ozonverlust:
Basierend auf diesen Reaktionen kann zwar qualitativ die Lage des Ozonmaximums und
damit die Existenz der Ozonschicht hergeleitet werden, die berechneten Ozonkonzentratio-
nen sind jedoch gegenüber den Beobachtungen um einen Faktor zwei zu groß [z.B. Warneck,
1988].
2.2.3 Katalytische Ozonabbauzyklen
Zusätzlich können jedoch noch verschiedene Radikale mit Ozon reagieren. Die katalytischen
Reaktionszyklen laufen in der Regel nach folgendem Schema ab:
Dabei sind X• und XO• Radikale, die als Katalysatoren fungieren. Diese können z.B. HOx =
(HO + HO2) sein [Bates und Nicolet, 1950], oder die Stickoxide NO und NO2, die in der
Summe auch als NOx bezeichnet werden [Crutzen, 1970].
Wie von Richard Stolarski und Ralph Cicerone [1974] vorgeschlagen, kann die Rolle des
Katalysators auch von Chlor übernommen werden, das nach Überlegungen von Molina und
Rowland [1974] in der Stratosphäre als Photolyseprodukt von industriell hergestellten Fluor-
Chlor-Kohlenwasserstoffen (FCKW) vorhanden sein sollte.
O3 + hν ( ) → O2 + O (R3)
O + O + M → O2 + M (R4)
O + O3 → 2 O2 (R5)
X• + O3 → XO• + O2
O3 +   hν → O + O2
O + XO• → O2 + X• (C1)
Netto: 2 O3 + hν → 3 O2
λ 1140 nm≤15
2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeDieser Reaktionszyklus spielt vor allen Dingen in der oberen Stratosphäre eine Rolle, da die
Konzentration von atomarem Sauerstoff nach oben hin zunimmt [Brasseur und Solomon,
1986]. Von Luisa und Mario Molina wurde schließlich noch ein weiterer Abbauzyklus mit Chlor
vorgestellt, der sogenannte Dimerzyklus, der unabhängig von atomarem Sauerstoff funktio-
niert [Molina und Molina, 1987].
Diese Reaktionskette stellt bei erhöhten ClO-Konzentrationen im Winter einen der beiden
wichtigsten Abbauzyklen in der unteren polaren Stratosphäre dar. Sie ist um so effektiver, je
niedriger die Temperaturen sind, da das Cl2O2 gemäß
thermisch zersetzt werden kann. Da weiterhin die Dimerbildung des ClO stark von der absolu-
ten ClO-Konzentration abhängt und generell bei höheren Drücken effektiver ist, ist der Zyklus
(C3) nur in der unteren Stratosphäre wichtig.
Ein zweiter für die untere Stratosphäre relevanter Zyklus, der gleichermaßen ohne atomaren
Sauerstoff auskommt, kombiniert die Chlorradikale mit Bromradikalen:
Obwohl dieser Zyklus keine direkte Sonneneinstrahlung benötigt, findet er dennoch nur tags-
über statt, da einerseits das benötigte ClO in der Dunkelheit vorwiegend als Dimer Cl2O2 vor-
liegt und andererseits das Brom bei fehlender Sonneneinstrahlung in den Verbindungen
BrONO2 oder BrCl verbleibt. Im Gegensatz zum Dimerzyklus (C3) ist der ClO/BrO-Zyklus
jedoch kaum temperaturabhängig.
Cl• + O3 → ClO• + O2
O3 +   hν  ( ) → O + O2
O + ClO• → O2 + Cl• (C2)
Netto: 2 O3 + hν → 3 O2
2 [Cl• + O3 → ClO• + O2]
ClO• + ClO• + M → Cl2O2 + M
Cl2O2 + hν ( ) → 2 Cl• + O2 (C3)
Netto: 2 O3 + hν → 3 O2
Cl2O2 + M → ClO• + ClO• + M (R6)
ClO + BrO → Cl• + Br• + O2
Cl• + O3 → ClO + O2
Br• + O3 → BrO + O2 (C4)
Netto: 2 O3 → 3 O2
λ 1140 nm≤
λ 1140 nm≤16
2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeDie Zyklen (C3) und (C4) dominieren den schnellen katalytischen Ozonabbau, der im Winter
in den Polargebieten zu den beobachteten massiven Ozonverlusten führt. Die relative Bedeu-
tung der Zyklen hängt hauptsächlich von der ClO-Konzentration, also vom Grad der Chlorakti-
vierung ab; je höher die ClO-Konzentration ist, desto stärker kommt der Zyklus (C3) zum
tragen. Außerhalb der Polargebiete und im Sommer läuft der Ozonabbau langsamer ab, und
andere katalytische Abbauzyklen bekommen mehr Bedeutung. Dieses Thema wird in
Abschnitt 2.2.9 auf Seite 24 noch einmal aufgegriffen.
2.2.4 Halogene in der Stratosphäre
Das für den chemischen Ozonabbau in den Polargebieten wichtigste Halogen ist das Chlor.
Obwohl Chlor viele natürliche Quellen am Erdboden hat (z.B. Seesalz, oder HCl aus Vulkan-
ausbrüchen), ist mehr als 80% des derzeitigen stratosphärischen Chlors ausschließlich
anthropogenen Ursprungs [WMO, 1999]. In Abbildung 2.3 ist der relative Anteil der Quellgase
am Chloreintrag in die Stratosphäre dargestellt. Die dabei wichtigsten Verbindungen CFCl3
(CFC-11) und CF2Cl2 (CFC-12) zeichnen sich dadurch aus, daß sie wasserunlöslich und
weitgehend chemisch inert sind. Erst unter dem Einfluß der UV-Strahlung in der Stratosphäre
kann reaktives Chlor von diesen Verbindungen abgespalten werden. Das abgespaltene Chlor
ist jedoch sehr reaktiv und bildet sofort stabilere chemische Verbindungen. Das stratosphäri-
sche Chlor liegt deshalb im ungestörten Fall in Form der beiden Reservoirgase HCl und
ClONO2 vor. Das gegenwärtige (1994) Mischungsverhältnis von Chlor in der Stratosphäre





Abbildung 2.3: Links: Hauptquellen des Anfang der 1990er Jahre in die Stratosphäre eingetra-
genen Chlors. Rechts: Szenarien für die Entwicklung der stratosphärischen Chlormenge bei Ein-
































2 Grundlegende Größen und Zusammenhängedie mit der Unterzeichnung des sogenannten Montreal Protokolls 1987 begannen und seither
mehrfach verschärft wurden, ist jedoch eine Reduzierung des stratosphärischen Chlors in den
nächsten Jahren und Jahrzehnten zu erwarten (siehe Abbildung 2.3). Satellitenmessungen
deuten daraufhin, daß die stratosphärischen Chlormenge inzwischen schon nicht mehr
zunimmt [Anderson et al., 2000].
Weiterhin von Bedeutung für die stratosphärische Ozonchemie ist, wie bereits erwähnt, Brom.
Anders als Chlor liegt Brom tagsüber in der Stratosphäre hauptsächlich in den aktiven For-
men BrO und Br vor, da HBr leicht mit OH reagiert und BrONO2 sowie HOBr und BrCl schnell
photodissoziieren. In der unteren Stratosphäre gibt es derzeit (1995) ca. 18 pptv Brom, von
denen im arktischen Winter tagsüber je nach Sonnenzenithwinkel zwischen 50% und 95% als
BrO vorliegen [McKinney et al., 1997]. Die Hauptquellen für stratosphärisches Brom sind
Methylbromid (CH3Br), das zu etwa 40% anthropogenen Ursprungs ist, sowie industriell her-
gestellte Halone [Brasseur et al., 1999].
Andere Halogene spielen nach dem heutigen Kenntnisstand für den chemischen Ozonabbau
keine Rolle. Ein Abbauzyklus, der analog zu (C4) mit Jod statt mit Brom abläuft, wurde zwar
zunächst als relativ effektiv angenommen [Solomon et al., 1994], neuere Messungen bestäti-
gen dies jedoch nicht [Turnipseed et al., 1997]. Weiterhin ergaben Messungen eine Ober-
grenze von 1 pptv für stratosphärisches Jod [Wennberg et al., 1997; Wittrock et al., 2000], so
daß Jod bislang keine ernsthafte Gefahr für die Ozonschicht darstellt. Das in der Stratosphäre
vorhandene Fluor ist nahezu komplett in stabilem HF gebunden, und damit langfristig neutra-
lisiert. Fluor trägt aus diesem Grund nicht zur stratosphärischen Ozonzerstörung bei [Solo-
mon, 1999].
Das Ausmaß der durch die Halogene verursachten Ozonzerstörung hängt also maßgeblich
davon ab, zu welchem Grad das Chlor aus den Reservoirgasen freigesetzt wird. Für diese
Freisetzung waren zunächst nur Gasphasenreaktionen bekannt. So kann das ClONO2 unter
UV-Einstrahlung direkt photolysiert werden.
Der Abbau von HCl in der Gasphase beruht auf einer Kette von Reaktionen, die mit der Pho-
tolyse von Ozon im UV-Bereich beginnt, bei der ein angeregtes Sauerstoffatom O(1D) ent-
steht.
Die nachfolgenden Reaktionen des O(1D) können weiter zu der Produktion von Hydroxyl-
radikalen führen1.
ClONO2 + hν → ClO• + NO2 (R7)
O3 + hν( ) → O2 + O(1D) (R8)
O(1D) + H2O → 2 OH• (R9)
1. Weitere Quellen für OH sind die Photolyse von HOCl und von HNO3.
λ 310nm≤18
2 Grundlegende Größen und Zusammenhängewelches dann schließlich das Cl• aus dem HCl freisetzen kann:
Crutzen [1974] berechnete auf dieser Grundlage ein relatives ClO-Maximum in ca. 40 km
Höhe und leitete daraus maximalen Ozonverlust in derselben Höhe ab. Mittlerweile ist ein
Ozonverlust in diesem Höhenbereich auch experimentell nachgewiesen; dieser hat allerdings
durch die dort relativ geringen Ozonkonzentrationen nur einen geringen Effekt für die
gesamte Ozonsäule.
Für die von Chubachi [1984] und Farman [1985] entdeckten massiven Ozonverluste im ant-
arktischen Frühjahr mußte deshalb eine andere Erklärung gefunden werden. Diese fand man
schließlich in der heterogenen Konversion der Reservoirgase zu reaktivem Chlor an der Ober-
fläche stratosphärischer Kondensate, die zuerst von Solomon et al. [1986] vorgeschlagen
wurde.
2.2.5 Stratosphärische Sulfataerosole
In allen Breiten findet sich zwischen der Tropopause und ca. 30 km Höhe die sogenannte
Junge-Schicht aus flüssigen Sulfataerosolen (stratospheric sulfate aerosol, SSA), die aus
Schwefelsäure (H2SO4) und Wasser bestehen [Junge et al., 1961, Carslaw et al., 1997]. Die
Schwefelsäure entsteht durch Oxidation von schwefelhaltigen Verbindungen wie Carbonylsul-
fid (OCS), das vom Erdboden emittiert wird, und Schwefeldioxid (SO2), das aus Vulkanaus-
brüchen stammt. Im Temperaturbereich zwischen 200 K und 240 K liegt der theoretische
H2SO4-Gehalt der Sulfataerosole zwischen 60% und 80% [WMO, 1999]. Typische Radien
dieser Aerosole liegen bei 0.1 µm [WMO, 1999]. Nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo 1991
erhöhte sich die Konzentration der Aerosole stark. So nahm in 20 km Höhe die Oberflächen-
dichte der Aerosole um mehr als eine Größenordnung zu [WMO, 1999]. Ein zweiter wichtiger
Vulkanausbruch, der in den letzten Dekaden zu einem wesentlichen SO2-Eintrag in die Stra-
tosphäre geführt hat, war der Ausbruch des El Chichon 1982. Mittlerweile ist die Sulfatbela-
stung der Stratosphäre jedoch stark zurückgegangen und entspricht wieder dem Zustand von
1979 [Jäger et al., 2000].
Die Sulfataerosole können einerseits selbst schon eine Oberfläche für heterogene Reaktio-
nen stellen, bei denen Chlor aktiviert und damit katalytischer Ozonabbau initiiert wird [Solo-
mon et al., 1998], andererseits bilden sie die Kondensationskeime, aus denen sich bei
niedrigeren Temperaturen durch Aufnahme von Wasser und HNO3 polare Stratosphärenwol-
ken bilden können.
O(1D) + CH4 → CH3• + OH• (R10)
HCl + OH• → H2O + Cl•. (R11)19
2 Grundlegende Größen und Zusammenhänge2.2.6 Polare Stratosphärenwolken
Im Winter können sich in den Polargebieten polare Stratosphärenwolken (polar stratospheric
clouds, PSC) bilden. Die PSCs haben verschiedene Auswirkungen auf die Chemie der pola-
ren Stratosphäre. Einerseits bilden sie die Oberfläche für heterogene Reaktionen, anderer-
seits binden sie solange sie existieren Stickoxidverbindungen, die dann nicht mehr in der
Gasphase zur Deaktivierung des reaktiven Chlors zur Verfügung stehen (Abschnitt 2.2.7).
Große Kondensate können außerdem absinken und damit aus der ursprünglichen Luftschicht
heraussedimentieren. Dieser Luftschicht werden dadurch die in den Kondensaten enthalte-
nen Verbindungen wie Wasser oder Salpetersäure (HNO3) unwiederbringlich entzogen. Die-
ser Prozeß wird als Dehydrierung bzw. Denitrifizierung bezeichnet. Insbesondere die
Denitrifizierung hat einen erheblichen Einfluß auf die Chlorchemie und kann deshalb zu einer
Verlängerung des chemischen Ozonverlustes am Ende des Winters führen [Peter, 1994]. Im
antarktischen Winter spielt dieser Effekt eine große Rolle, aber auch in der Arktis konnte in
einigen Wintern Denitrifizierung nachgewiesen werden [z.B. Waibel et al., 1999].
Die in der Stratosphäre vorkommenden pola-
ren Stratosphärenwolken unterscheiden sich
bezüglich ihrer Phase und Zusammenset-
zung. Zwischen 15 und 20 km Höhe ist Was-
ser mit einem Partialdruck in der Größen-
ordnung von etwa vorhanden,
was dem Sättigungsdampfdruck über Eis bei
191 K entspricht. Damit liegt hier der Frost-
punkt TEis, also die Temperatur, unterhalb der
Eispartikel stabil existieren können, bei etwa
191 K. Die Variation von TEis mit der Höhe ist
in Abbildung 2.4 dargestellt. Aus Eiskristallen
gebildete polare Stratosphärenwolken wer-
den als PSC Typ II bezeichnet. In der antark-
tischen Stratosphäre wird regelmäßig
während des Winters großflächig TEis unter-
schritten, so daß sich hier in jedem Winter im
gesamten Polarwirbel PSC II Kondensate bil-
den können. In der Arktis dagegen erlauben
die synoptischen Temperaturen nur selten die
Bildung von PSC II Partikeln. Oberhalb gro-
ßer Gebirgsketten, beispielsweise in Skandi-
navien, an denen Leewellen angeregt werden
und zu großen Temperaturschwankungen in der Stratosphäre führen (siehe Abschnitt 2.1.5),
können sich jedoch auch in der Nordhemisphäre regelmäßig Eis-PSCs bilden. Diese Wolken















Abbildung 2.4: Die Variation der PSC-Exi-
stenztemperaturen mit der isentropen Höhe.
Die Werte wurden nach [Hanson und Mauers-
berger, 1988] berechnet. Für die Berechnung
wurde ein konstantes H2O-Mischungsverhältnis
von 4,6 ppmv angenommen sowie ein gemes-
senes mittleres HNO3-Profil aus dem Januar
1978 [Gille und Russel III, 1984].
4 10 4– hPa⋅20
2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeWolken beleuchtet wird, bunt schillernde Farben. Sie sind schon lange unter dem Namen
Perlmutterwolken bekannt, und ihre Beschreibung reicht bis in das 19. Jahrhundert zurück.
Aber auch oberhalb der Eistemperatur können Stratosphärenwolken existieren, die als PSC
Typ I bezeichnet werden. Als erstes wurden für die Zusammensetzung dieser Aerosole bimo-
lekulare Kondensate aus Wasser und Salpetersäure (HNO3) vorgeschlagen [Toon et al.,
1986; Crutzen und Arnold, 1986]. Labormessungen bestätigten schließlich die thermodyna-
mische Stabilität fester Teilchen aus Salpetersäuretrihydrat (HNO3⋅3H2O; nitric acid trihydrate,
NAT) unter stratosphärischen Bedingungen [Hanson und Mauersberger, 1988]. Diese NAT-
PSCs werden auch als Typ Ia bezeichnet. Abbildung 2.4 zeigt die höhenabhängige Tempera-
tur TNAT, unterhalb der NAT nach Hanson und Mauersberger [1988] thermodynamisch stabil
ist. Offensichtlich ist jedoch die homogene Nukleation, also das gleichzeitige Kondensieren
von HNO3 und H2O, energetisch behindert, so daß sich nicht automatisch beim Unterschrei-
ten von TNAT auch NAT bildet. Der genaue Bildungsmechanismus für NAT ist noch umstritten
[WMO, 1999].
Von den festen Typ Ia Wolken werden flüssige Typ Ib Wolken unterschieden. Typ Ib Aerosole
bestehen aus ternären1 Lösungen, die Wasser, Salpetersäure (HNO3) und Schwefelsäure
(H2SO4) enthalten, und werden auch als STS (supercooled ternary solution) bezeichnet.
Nach dem heutigen Verständnis entstehen STS-Tröpfchen direkt aus den Sulfataerosolen.
Bei abnehmender Temperatur steigen die Löslichkeiten von HNO3 und H2O, und die Sulfatae-
rosole nehmen kontinuierlich immer mehr HNO3 und H2O aus der Gasphase auf - aus der
binären H2SO4/H2O-Lösung entsteht also bei niedrigeren Temperaturen ohne Nukleations-
barriere eine ternäre H2SO4/H2O/HNO3-Lösung. Im Temperaturbereich zwischen 3 und 6 K
unterhalb von TNAT sinkt dabei der Massenanteil von H2SO4 von ca. 40% auf ca. 3%, wäh-
rend der Anteil von HNO3 auf 40% steigt und das Volumen der Aerosole sich verzehnfacht
[Carslaw, 1997].
In dieser Arbeit wird TNAT als Indikator für das Vorhandensein polarer Stratosphärenwolken
verwendet. Die Berechnung erfolgt dabei wie für Abbildung 2.4. Die geographische Ausdeh-
nung von Temperaturen unterhalb von TNAT in einer isentropen Fläche auf der Nordhalbkugel
wird im folgenden mit ANAT bezeichnet, die entsprechende Fläche für TEis mit AEis. Auf die
Bedeutung von TNAT für die Chloraktivierung wird am Ende des folgenden Abschnitts 2.2.7
eingegangen.
1. ternär (lat.) = dreifach21
2 Grundlegende Größen und Zusammenhänge2.2.7 Heterogene Chemie und Chloraktivierung
Die wichtigsten bekannten heterogenen bzw. Mehrphasenreaktionen, die an der Oberfläche
fester und flüssiger stratosphärischer Kondensate ablaufen, sind die folgenden1 [WMO, 1999]:
Die Reaktionsgeschwindigkeiten von (R12) - (R14) nehmen mit sinkender Temperatur stark
zu. Auf diese Abhängigkeit wird am Ende dieses Abschnitts noch einmal eingegangen. Die
wichtigste dieser Reaktionen ist (R12), in der aus den beiden Reservoirgasen HCl und
ClONO2 gasförmiges Cl2 freigesetzt wird. Das Cl2 photodissoziiert unter Sonnenlichteinfluß
schnell zu zwei Chlorradikalen (Cl•), die dann in einem der oben dargestellten katalytischen
Abbauzyklen zu chemischem Ozonabbau führen. Dabei erfolgt die Reaktion
sehr schnell, so daß ständig ein Großteil des aus den Reservoirgasen freigesetzten Chlors
als ClO oder Cl2O2 vorliegt. Die Prozesse, die das Chlor aus den Reservoirgasen in ClOx =
(ClO + 2Cl2O2 + Cl) überführen, werden allgemein als Chloraktivierung bezeichnet. Reaktion
(R12) benötigt jedoch sowohl HCl als auch ClONO2, so daß bei einer Ungleichverteilung des
Chlors auf die Reservoirgase nur ein Teil des Chlors über diese heterogene Reaktion aktiviert
werden kann. Beispielsweise überwiegt im allgemeinen im Sommer das Reservoirgas HCl
[z.B. Michelsen et al, 1996; Dessler et al., 1997]2, durch die schnellere Rückbildung von
ClONO2 (s.u.) kann aber im Verlauf des Winters der Anteil von ClONO2 überwiegen [Webster,
1993; Notholt, 2000].
Ohne HCl kommt hingegen Reaktion (R13) aus, die jedoch nur bei sehr tiefen Temperaturen
effektiv ist. Das hier entstehende gasförmige HOCl kann unter Sonneneinstrahlung dissoziie-
ren, so daß Cl bzw. ClOx entsteht:
Da ClOx jedoch über eine Reaktion mit HO2 auch wieder HOCl bilden kann, steht HOCl tags-
über im Gleichgewicht mit ClOx, d.h. die HOCl-Konzentration ist wesentlich durch die ClOx-
ClONO2(g) + HCl (s/aq) → HNO3 (s/aq) + Cl2(g) (R12)
ClONO2(g) + H2O(s/aq) → HOCl(g) + HNO3(s/aq) (R13)
HOCl(g) + HCl(s/aq) → H2O(s/aq) + Cl2(g) (R14)
N2O5(g) + H2O(s/aq) → 2HNO3(s/aq) (R15)
BrONO2(g) + H2O(s/aq) → HOBr(g) + HNO3(s/aq). (R16)
1. Die Kürzel g, s und aq bezeichnen in dieser Reihenfolge die gasförmige, feste und flüssige
Phase.
Cl• + O3 → ClO• + O2 (R17)
2. Webster et al. [1993] gehen allerdings davon aus, daß auch schon am Anfang des Winters
mehr ClONO2 als HCl vorliegt.
HOCl + hν → OH• + Cl•. (R18)22
2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeKonzentration gesteuert. Durch die heterogene Reaktion (R14) mit HCl kann das HOCl
schließlich selbst zu weiterer Chloraktivierung beitragen. (R15) involviert zwar keine Chlorver-
bindungen, hat aber einen großen Einfluß auf die Lebensdauer des aktivierten Chlors, da sie
NOx = (NO + NO2) in das relativ langlebige HNO3 überführt [z.B. Borrmann et al., 1997].
Die oben erwähnte Temperaturabhängigkeit der heterogenen Reaktionen ist stark nichtlinear.
Wie Labormessungen zeigen, ist die Bildung von NAT deshalb nicht notwendig, um unter stra-
tosphärischen Bedingungen eine starke Chloraktivierung zu erreichen, da im Temperaturbe-
reich unterhalb von TNAT die Reaktionsgeschwindigkeiten auf flüssigen Sulfataerosolen
diejenigen auf NAT übersteigen [Ravishankara und Hanson, 1996]. Dies wird analog auch für
STS angenommen, das sich bei sinkenden Temperaturen aus den Sulfataerosolen bildet
[Ravishankara und Hanson, 1996; Del Negro et al., 1997]. Diese Untersuchungen legen
nahe, daß Phasenübergänge in der PSC-Bildung nicht ausschlaggebend für die Chloraktivie-
rung sind. Trotzdem hat der Temperaturbereich um TNAT eine große Bedeutung für die Chlor-
aktivierung, die auf die Temperaturabhängigkeit der Reaktionsgeschwindigkeiten von (R12)
und (R13) zurückzuführen ist. Die heterogenen Reaktionskoeffizienten steigen durch die
zunehmenden Löslichkeiten von H2O und HCl exponentiell mit der sinkenden Temperatur an
[Ravishankara und Hanson, 1996]. Im Bereich um TNAT sinkt dadurch für typische Bedingun-
gen die Lebensdauer von ClONO2 bei einer Temperaturabnahme von ca. 5 K um eine Grö-
ßenordnung, und erreicht etwa bei TNAT eine Zeitspanne von wenigen Tagen [WMO, 1999].
Eine ClONO2-Lebensdauer von weniger als einem Tag kann als Kriterium für effektive Chlor-
aktivierung betrachtet werden [Del Negro et al., 1997]. Kawa et al. [1997] konnten so einen
beobachten sprunghaften Anstieg der Chlorkonzentration unterhalb von 195 K (entsprechend
etwa TNAT in der betrachteten Höhe) im Modell reproduzieren, ohne NAT in die Berechnungen
mit einzubeziehen.
2.2.8 Deaktivierung des Chlors
Wieviel Ozon durch das aktivierte Chlor nun tatsächlich abgebaut werden kann, hängt unter
anderem von dessen Lebensdauer ab. Diese wird durch die Rückführung des Chlors in die
Reservoirgase beschränkt. Messungen in der Arktis zeigen, daß hier am Ende des Winters
zunächst die Konzentration des ClONO2 ansteigt, und erst später ein Anstieg von HCl, beglei-
tet von einer Abnahme der ClONO2-Konzentration, auftritt [Webster et al., 1993]. Die Lebens-
dauer des aktiven Chlors in der Arktis ist daher maßgeblich durch die Geschwindigkeit der
ClONO2-Bildung bestimmt. Die Bildung von ClONO2 erfolgt über die Reaktion
Damit diese Reaktion stattfinden kann, müssen sowohl NO2 als auch ClO zur Verfügung ste-
hen. Wenn ClOx vorhanden ist, liegt ein Großteil davon tagsüber als ClO vor. Begrenzt wird
die Reaktion daher im wesentlichen durch die Konzentration von NO2, und damit NOx. Die
hauptsächliche Quelle für NO2 in der unteren polaren Stratosphäre ist HNO3. Da die Freiset-
zung von NO2 aus dem HNO3 über Photolyse erfolgt, kann dieser Prozeß bei großen Sonnen-
ClO + NO2 + M → ClONO2 + M. (R19)23
2 Grundlegende Größen und Zusammenhängezenithwinkeln sehr langsam verlaufen, und ist damit der zeitbestimmende Faktor für die
Deaktivierung von ClOx zum Reservoirgas ClONO2 [Douglass et al., 1995]. Mit zunehmender
Sonneneinstrahlung steht daher im allgemeinen mehr NO2 zur Verfügung, und die Lebens-
dauer des ClOx nimmt ab.
Die (wesentlich langsamere) Bildung von HCl kann im wesentlichen auf zwei Arten erfolgen.
Einerseits kann atomares Chlor mit Methan reagieren
wobei der Ablauf dieser Reaktion durch die Konzentration von Cl• begrenzt ist. Diese ist
jedoch insbesondere in der arktischen Stratosphäre gering, da hier auch am Ende des Win-
ters noch eine hohe O3 Konzentration zu finden ist und damit Reaktion (R17) noch sehr effek-
tiv ablaufen kann und das Cl schnell in ClO bzw. Cl2O2 überführt. Eine weitere Möglichkeit
bietet die Reaktion von ClO mit OH, die jedoch zwei verschiedene Kanäle hat:
und nur in ca. 8% der Fälle über (R22) zur Bildung von HCl führt [Sander et al., 2000]. Die Bil-
dung des HCl Reservoirs verläuft in der arktischen Stratosphäre deshalb sehr viel langsamer
als die Bildung von ClONO2.
2.2.9 Katalytischer Ozonabbau in mittleren Breiten
Wennberg et al. [1994] bestimmten für die mittleren Breiten die relative Bedeutung der ver-
schiedenen katalytischen Ozonabbauzyklen auf der Grundlage von Messungen der Konzen-
trationen von OH, HO2, NO, NO2, ClO und BrO, die im Mai 1993 stattgefunden hatten. Der
gesamte berechnete katalytische in-situ Ozonverlust in einer Höhe von ca. 50 hPa liegt in der
Größenordnung von 10% pro Monat1, wobei der Abbau durch HOx etwa für die Hälfte des
Ozonabbaus verantwortlich ist, gefolgt von dem Anteil der ClO und BrO involvierenden
Zyklen. Deren Anteil liegt bei bis zu 30%. Die NOx-Zyklen tragen schließlich mit weniger als
20% bei. Der wichtigste HOx Abbauzyklus ist dabei
Cl• + CH4 → HCl + CH3•, (R20)
OH• + ClO• → Cl• + HO2• (R21)
OH• + ClO• → HCl + O2, (R22)
1. Zum Vergleich: In dieser Arbeit bestimmte Ozonverlustraten in der polaren Stratosphäre
erreichen kurzfristig mehr als 40 ppbv/Tag. Hochgerechnet auf einen Monat wären dies bei
einem Anfangswert von 3 ppmv Ozon etwa 40% pro Monat.
OH• + O3 → HO2• + O2
HO2• + O3 → OH• + O2 + O2 (C5)
Netto: 2O3 → 3O224
2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeEin Teil des halogenkatalysierten Abbaus findet über den in Abschnitt 2.2.3 besprochenen
ClO/BrO-Zyklus (C4) statt, sowie über den ClO-Zyklus (C2). Wichtiger sind jedoch die beiden
Zyklen des Typs
der analog auch mit BrO statt ClO ablaufen kann. Der Abbau durch NOx erfolgt über die
Zyklen
und
Wennberg et al. [1994] zeigten weiterhin, daß die Ozonverlustraten sehr sensitiv auf Änderun-
gen der NOx-Konzentration sind. Einerseits beeinflußt NO über die Reaktion
das Verhältnis zwischen OH und HO2 und greift damit in den Zyklus (C5) ein, der dadurch bei
hohen NOx-Konzentrationen weniger effektiv ist. Andererseits kann NO2 durch Reaktion
(R19) das ClO in ClONO2 überführen, so daß auch die Halogenzyklen bei höherem NOx
weniger effizient sind.
Auch in mittleren Breiten muß für das Verständnis des chemischen Ozonabbaus der Einfluß
kondensierter Materie mit einbezogen werden. Außerhalb der Polargebiete treten nur selten
Temperaturen unterhalb von TNAT auf, so daß polare Stratosphärenwolken hier nicht von
Bedeutung sind (wenn man vom Randbereich des Polarwirbels absieht). Von Bedeutung sind
deshalb nur die stratosphärischen Sulfataerosole, die in Abschnitt 2.2.5 besprochen wurden.
HO2• + ClO• → HOCl + O2
HOCl + hν → OH• + Cl•
Cl• + O3 → ClO• + O2
OH• + O3 → HO2• + O2 (C6)
Netto: 2O3 → 3O2
NO + O3 → NO2 + O2
 O3 + hν → O + O2
NO2 + O → NO + O2 (C7)
Netto: 2O3 → 3O2
NO + O3 → NO2 + O2
NO2 + O3 → NO3 + O2
NO3 + hν → NO + O2 (C8)
Netto: 2O3 → 3O2
HO2• + NO → OH• + NO2 (R23)25
2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeEine wichtige, nicht stark temperaturabhängige Reaktion ist die Hydrolyse von N2O5 auf Sul-
fataerosolen
durch die die NOx-Konzentration beeinflußt wird [WMO, 1999]. Bei einer Erhöhung der Aero-
soloberflächen, beispielsweise durch einen Vulkanausbruch, verringert sich dadurch die NOx-
Konzentration der unteren Stratosphäre. Solomon et al. [1996] zeigten mit Hilfe eines 2D-
Modells, daß dieser Effekt zwar den NOx-katalysierten Ozonabbau verringert, durch die oben
beschriebenen Rückkopplungen aber der Ozonabbau durch die HOx und ClOx Zyklen ver-
stärkt wird, was insgesamt zu einer Zunahme des Ozonabbaus durch die erhöhten Aerosolo-
berflächen führt.
Solomon et al. [1996] berücksichtigten weitere Multiphasenreaktionen auf Sulfataerosolen, so
die Hydrolyse von BrONO2
sowie die direkte Chloraktivierung auf den Sulfataerosolen über die Reaktionen
Diese Reaktionen sind stark von dem Wassergehalt der Sulfataerosole und damit von der
Temperatur abhängig. Nach Solomon et al. [1998] tragen diese Reaktionen (insbesondere bei
erhöhter Aerosolbelastung) im Temperaturbereich zwischen 200 und 210 K (−73°C bis −63°C)
signifikant zu dem modellierten in-situ Ozonverlust in mittleren Breiten bei.
2.3 Ozonmessungen
2.3.1 Meßgrößen für Ozon
Die Ozonkonzentration [O3] gibt die Anzahl der Ozonmoleküle pro Volumeneinheit an. Aus der
Konzentration berechnet sich der Ozonpartialdruck mit der Temperatur T und der allge-
meinen Gaskonstante J mol−1 K−1 gemäß
. (2-12)
Da sowohl die Ozonkonzentration als auch der Ozonpartialdruck in einem Luftpaket bei adia-
batischen Zustandsänderungen stark veränderlich ist, wird in dieser Arbeit vorwiegend das
Volumenmischungsverhältnis verwendet. Das Mischungsverhältnis ist eine dimensions-
lose Größe, die jedoch in der Regel mit den Einheiten ppmv (parts per million volume) = 10−6,
N2O5(g) + H2O (aq) → 2HNO3(aq), (R24)
BrONO2(g) + H2O (aq) → HNO3(aq) + HOBr(g) (R25)
ClONO2(g) + HCl (aq) → HNO3(aq) + Cl2(g) (R26)
ClONO2(g) + H2O (aq) → HNO3(aq) + HOCl(g) (R27)
HOCl(g) + HCl (aq) → H2O(aq) + Cl2(g) (R28)
HOBr(g) + HCl (aq) → H2O(aq) + BrCl(g). (R29)
pO3
Ra 8 3143,=
pO3 Ra T O3[ ]⋅ ⋅=
µO326
2 Grundlegende Größen und Zusammenhängeppbv (parts per billion volume) = 10−9 und pptv (parts per trillion volume) = 10−12 benutzt wird.
Sie berechnet sich aus der Konzentration bzw. dem Partialdruck über
, (2-13)
wobei ρn die Anzahldichte der Luft und p der Luftdruck ist.
Für die Biosphäre von großer Bedeutung ist die Ozonsäulendichte , da sie in direktem
Zusammenhang mit der UV-Belastung am Erdboden steht. Das Gesamtozon ergibt sich
aus der Konzentration oder dem Mischungsverhältnis gemäß
. (2-14)
Dabei ist z die vertikale Koordinate. Die Ozonsäulendichte wird in Dobson-Einheiten (1 DU =
Moleküle cm−2) gemessen, wobei 100 DU einer Schichtdicke des Ozons von
1 mm entspricht, wenn das Ozon auf einen Normaldruck von 1013 hPa und einer Temperatur
von 15˚C gebracht würde. Typische Ozonsäulendichten liegen zwischen 200 und 400 DU.
2.3.2 Funktionsweise von Ozonsonden
Die innerhalb dieser Arbeit verwendeten Ozonmeßdaten stammen von Ozonsonden. Ozon-
sonden werden seit Mitte der 1960er Jahre zur Messung der vertikalen Verteilung des atmo-
sphärischen Ozons bis in Höhen über 30 km benutzt. Da sie weltweit standardmäßig an
vielen meteorologischen Stationen benutzt werden und deshalb vergleichbare Messungen an
einer Vielzahl von Orten liefern, eignen sie sich besonders gut für die Match Methode.
Die ECC-Sonden (electrochemical cell) bestehen aus einem elektrochemischen Ozonsensor,
einer batteriebetriebenen Teflon-Gaspumpe und einem elektronischen Wandler (Interface),
der den Ozonsensor an eine Radiosonde ankoppelt.
Die elektrochemische Konzentrationszelle einer Ozonsonde besteht aus zwei Platin-Elektro-
den, die sich in getrennten Anoden- und Kathodenkammern mit Kaliumjodidlösungen unter-
schiedlicher Konzentration befinden. Dabei enthält die Kathodenkammer eine 1%ige Lösung
und die Anodenkammer eine gesättigte Lösung. Die beiden Kammern sind durch eine Ionen-
brücke verbunden, die nur den Durchgang der Ionen, nicht aber der Flüssigkeiten ermöglicht.
Die Konzentration der Elektrolytlösungen in den beiden Kammern bleibt dadurch erhalten.
Eine batteriebetriebene Teflon-Gaspumpe pumpt nun mit einem definierten Fluß Außenluft
durch die Kathodenzelle. Wenn mit der Außenluft Ozon in die Meßzelle gelangt, bildet sich in
der Kathodenzelle molekulares Jod:
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2 Grundlegende Größen und ZusammenhängeDie Menge des entstandenen Jods wird elektrochemisch bestimmt, wobei in der Kathoden-
zelle die Reaktion
und in der Anodenzelle die Reaktion
abläuft. Es fließen also pro Ozonmolekül, das in die Meßzelle gelangt ist, zwei Elektronen.
Der gemessene Strom ist demnach proportional zur Ozonkonzentration, sofern ein konstanter
Volumenstrom der Außenluft durch die Kathode fließt.
Die Ozonkonzentration errechnet sich nun nach
(2-15)
aus dem Partialdruck des Ozons [mPa], der Stromstärke I [ ] und der Boxtemperatur
der Sonde Tb [K]. Die Größe t [s] ist die Zeit, in der 100 cm3 Luft von der Pumpe in den Sen-
sor gedrückt werden.
Der im Ozonsensor gemessene Strom wird durch das Interface an die Radiosonde gegeben.
Von der Radiosonde werden zusätzlich die Parameter Druck und Temperatur, sowie die Wind-
richtung und -stärke gemessen, die gemeinsam mit den Ozondaten an die Bodenstation über-
tragen werden. Außerdem besitzt die Radisonde einen Feuchtesensor, der jedoch in der
Stratosphäre keine verläßlichen Werte mehr liefert.
Die Genauigkeit der Ozonmessung der ECC-Sonden in der mittleren Stratosphäre, also im
Bereich des Ozonmaximums, beträgt etwa % [Smit et al., 1998].
2.3.3 Das Starten einer Ozonsonde
Die ECC Sonden werden an mit Helium (an einigen Stationen auch mit Wasserstoff) gefüllten
Latexballonen gestartet und steigen dann mit einer Geschwindigkeit von typischerweise 5 m/s
bis in die Stratosphäre auf, wo der Ballon schließlich platzt. Dabei können Höhen von 30 km,
im Einzelfall bis zu 35 km erreicht werden.
Die Vorbereitung einer Sonde zum Start erfolgt in einer dreistufigen Prozedur.
• Eine Woche bis drei Tage vor dem geplanten Sondenstart werden die Kathoden- und die
Anodenzelle mit der jeweiligen Lösung befüllt.
• Einige Stunden vor dem geplanten Start werden die Lösungen erneuert, und die Charak-
teristiken des Ozonsensors, der Pumpe und des Interfaces bestimmt.
I2 + 2e− → 2I− (R31)
3I− → I3− + 2e− (R32)
pO3 4 307 10
4– I Tb t⋅ ⋅ ⋅ ⋅,=
pO3 µA
5±28
2 Grundlegende Größen und Zusammenhänge• Unmittelbar vor dem Sondenstart wird die Ozonsonde montiert und mit dem heliumgefüll-
ten Latexballon verbunden. Diese letzte Startvorbereitung benötigt noch einen Zeitauf-
wand von etwa anderthalb Stunden.
Während des Aufstieges führt der Ozonsensor im Abstand von 0,1 s Messungen aus, die an
der Bodenstation in der Regel über 10 s gemittelt werden. Die vertikale Auflösung der Ozon-
sondenmessungen beträgt unter Berücksichtigung der Ansprechzeit des Ozonsensors auf
Änderungen der Ozonkonzentration der Außenluft, die etwa 30 s beträgt [Komhyr und Harris,
1971], und einer Aufstiegsgeschwindigkeit von etwa 5 m/s etwa 150 m.
In Abbildung 2.5 sind die Meßdaten einer Sonde zu sehen, die am 24. Januar 1998 in Ny-Åle-
sund gestartet wurde. Das linke Diagramm zeigt die Ozonkonzentration gegenüber der Höhe,
wobei das typische Maximum zwischen 16 und 18 km Höhe deutlich zu sehen ist. Im rechten
Diagramm ist das Ozonmischungsverhältnis aufgetragen. Zwischen 10 und 16 km steigt das
Ozonmischungsverhältnis stark an. Oberhalb von 16 km ist nur noch ein schwacher Anstieg
des Mischungsverhältnisses zu sehen.
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Abbildung 2.5: Ozonmeßdaten einer Sonde, die am 24. Januar 1998 von Ny-Ålesund aus
gestartet wurde. Auf der linken Seite ist das Profil der Ozonkonzentration aufgetragen, auf der
rechten Seite das Profil des Ozonmischungsverhältnisses für dieselbe Sondierung.29
3 Die Match Methode
3.1 Dynamisch bedingte Ozonvariabilität in der Arktis
Im Verlauf des Winters nimmt die Ozonsäulendichte innerhalb des arktischen Polarwirbels
durch die fortlaufende Meridionalzirkulation, bei der ozonreiche Luft von der mittleren tropi-
schen Stratosphäre in die untere Stratosphäre hoher Breiten transportiert wird, im allgemei-
nen zu. Abbildung 3.1 zeigt den Jahresgang der Ozonsäulendichte aus den
Ozonsondierungen, die zwischen 1991 und 2000 in Ny-Ålesund vorgenommen wurden. Man
erkennt deutlich einen Anstieg der Ozonsäulendichte, der normalerweise Ende November
einsetzt, und von Jahr zu Jahr unterschiedlich stark ausgeprägt ist. Da dieser Anstieg zeitlich
mit dem Einsetzen des chemischen Ozonverlustes zusammenfällt, muß sich chemischer
Ozonabbau in der arktischen Stratosphäre nicht zwangsläufig in einer Verringerung der Ozon-
säule niederschlagen. Die Ozonsäulendichten sind weiterhin kurzfristigen, dynamisch beding-
ten Schwankungen unterworfen; so führen troposphärische Hochdruckgebiete zu niedrigen
Ozonsäulendichten und niedrigen stratosphärischen Temperaturen [Dobson et al., 1929, Pet-
zoldt et al., 1994]. Sofern diese niedrigen Temperaturen nicht zu verstärkter Chloraktivierung
führen und damit katalytischen Ozonabbau auslösen, handelt es sich bei dieser Abnahme der
Ozonsäulendichte um einen dynamisch reversiblen Prozeß. Die Gesamtozonsäule ist daher







































Abbildung 3.1: Jahresgang der Ozonsäulendichte in Ny-Ålesund. Dargestellt sind die Daten aus
den Ozonsondierungen zwischen 1991 und 2000.30
3 Die Match MethodeAber auch in einzelnen Höhenschichten des Polarwirbels ist chemischer Ozonverlust nicht
unmittelbar ablesbar. Einerseits macht sich auch hier das diabatische Absinken der gesamten
Luftmasse bemerkbar: Bei Abwesenheit photochemischer Prozesse bleibt das Volumenmi-
schungsverhältnis des Ozons in der absinkenden Luftmasse erhalten; ändert sich
mit der Höhe, führt das diabatische Absinken deshalb zu einer Änderung des
Ozonmischungsverhältnisses in einer isentropen Höhe:
(3-1)
Im Höhenbereich zwischen 10 km und 30 km nimmt das Ozonmischungsverhältnis in der
Regel mit der Höhe zu ( ), so daß das diabatische Absinken hier zu einer
Erhöhung des Ozonmischungsverhältnisses führt. In Abbildung 3.2 ist als Beispiel der zeitli-
che Verlauf des Mischungsverhältnisses im Polarwirbel auf der 475 K Isentrope für den Winter
1998/99 gezeigt. In diesem Winter gab es keinen starken chemischen Ozonverlust, so daß
der dynamisch bedingte Anstieg klar zu erkennen ist.
Neben der langsamen dynamisch bedingten Ozonänderung durch das diabatische Absinken
gibt es jedoch für Messungen, die an einem festen geographischen Ort durchgeführt werden,
noch ein weiteres Problem. Im Gegensatz zum antarktischen Polarwirbel, der den Winter hin-
durch sehr stabil und polzentriert ist, zeigt der arktische Polarwirbel eine starke dynamische
Variabilität. Die Position einer einzelnen Meßstation relativ zum Wirbel kann deshalb inner-
halb kurzer Zeit stark schwanken, was sich auch in einer hohen Variabilität der gemessenen
Ozonprofile niederschlägt. Abbildung 3.3 zeigt drei Ozonprofile, die im Januar 1992 an der












Abbildung 3.2: Zeitlicher Verlauf des Ozonmischungsverhältnisses in 475 K isentropen Niveau
im Winter 1998/99. Es sind jeweils die Messungen aller im Polarwirbel (nPV > 30 s−1) gestarte-
ten Ozonsonden über zehn Tage gemittelt. Die vertikalen Linien geben die einfache Standardab-
weichung an.
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3 Die Match MethodeStation Ny-Ålesund gemessen wurden. Zwischen dem ersten Profil vom 25. Januar und dem
zweiten vom 27. Januar ist eine starke Abnahme der Ozonkonzentration in einer Höhen-
schicht zwischen 12 und 20 km zu sehen, während das Profil vom 29. Januar wieder dem
ersten Profil ähnelt. Diese schnelle Variation deuten daraufhin, daß hier Luftmassen unter-
schiedlicher Herkunft beprobt wurden.
Durch die starke dynamische Variabilität der Ozonverteilung insbesondere in der arktischen
Stratosphäre, wird die Trennung zwischen chemischem Ozonabbau auf der einen Seite und
reinen Transportphänomenen auf der anderen Seite sehr erschwert. Um dieses Problem zu
lösen, gibt es unterschiedliche Ansätze.
3.2 Methoden zur Bestimmung des chemischen Ozonabbaus
Neben der Match Methode, die im folgenden Abschnitt 3.3 behandelt wird, gibt es noch einige
weitere Strategien, den chemischen Ozonabbau in der arktischen Stratosphäre von der dyna-
mischen Ozonvariabilität zu trennen, von denen im folgenden die wichtigsten besprochen
werden.















Abbildung 3.3: Ozonprofile, die innerhalb von 4 Tagen an der Station Ny-Ålesund gemessen
wurden.























3 Die Match Methode3.2.1 Zeitliche Entwicklung der Wirbelmittel auf isentropen Flächen
Eine Methode, die unter anderem Knudsen et al. [1998a] für den Winter 1996/97 anwendeten,
ist die Beobachtung der zeitlichen Entwicklung des über den Polarwirbel gemittelten Ozonmi-
schungsverhältnisses in einzelnen Höhenschichten. Dabei wurden alle im Polarwirbel gestar-
teten Ozonsonden ausgewertet und daraus für verschiedene isentrope Höhen Wirbelmittel
des Ozonmischungsverhältnisses gebildet. Aus dem diabatischen Absinken der einzelnen
Schichten sowie einer Abschätzung der Transportes über die Vortexgrenze wurde die zu
erwartende Entwicklung des Ozonmischungsverhältnisses in den entsprechende Höhen-
schichten berechnet und mit den Messwerten verglichen. Diese Methode wurde im wesentli-
chen auch von Rex et al. [2000] verwendet, wobei allerdings der Austausch über die
Wirbelkante nicht berücksichtigt wurde. In abgewandelter Form wurde diese Methode auch
von Sinnhuber et al. [1998] sowie Langer et al. [1999] angewendet, wobei hier die Meßdaten
von einem einzelnen ortsfesten Radiowellenspektrometer stammen. Eine Überdeckung der
verschiedenen Bereiche des Polarwirbels mit Messungen ist hier deshalb von der Bewegung
des Wirbels relativ zur Station abhängig.
Bei der von Manney et al. [1997, und Referenzen darin] verwendeten Methode wurden aus
den Ozondaten des Microwave Limb Sounders (MLS) auf dem Upper Air Research Satelliten
(UARS) Vortexmittelwerte für verschiedene isentrope Höhen berechnet. Die zeitliche Entwick-
lung dieser Vortexmittelwerte wurde dabei um den aus Winddaten und diabatischen Absinkra-
ten berechneten Transport korrigiert und die verbleibende Ozonänderung chemischen
Prozessen zugeschrieben.
Die wesentlichen Unsicherheiten dieser Methoden liegen einerseits in der korrekten Berech-
nung des über den Polarwirbel gemittelten Ozons - eine ungleichmäßige Beprobung des
Polarwirbels kann insbesondere bei großer horizontaler Variabilität des Ozons zu einem
systematischen Fehler in der Bestimmung des Wirbelmittels führen - andererseits in der
Berücksichtigung des Transportes über die Wirbelkante.
3.2.2 Korrelation mit inerten Spurengasen
Bei dieser Methode, die zuerst Proffitt et al. [1993] für den Winter 1991/92 anwendeten, wird
Ozon im Verhältnis zu einem chemisch quasi inerten Spurengas (Tracer, hier N2O) betrachtet.
Da alle Transportprozesse sowohl das Ozon wie auch den Tracer gleichermaßen beeinflus-
sen, wird das Verhältnis der Spurengase durch dynamische Prozesse nicht verändert. Ändert
sich dieses Verhältnis im Laufe des betrachteten Zeitraumes, so wird davon ausgegangen,
daß das Ozon chemisch abgebaut wurde. Müller et al. [1997] wendeten diese Methode für
den Winter 1996/97 an und benutzten für diese Analyse Satellitendaten, die aus dem Halogen
Occultation Experiment (HALOE) auf UARS stammen. Als Tracer wurde dabei HF verwendet.
Ein Problem dieser Methode besteht darin, daß das Ergebnis unter Umständen durch
Mischungsprozesse über den Rand der Polarwirbels verfälscht werden kann. Eine Diskussion33
3 Die Match Methodeder dadurch auftauchenden Fehler findet sich in beispielweise in Waugh et al. [1997] und
Michelsen et al. [1998].
3.2.3 Vergleich von Modellergebnissen mit Einzelmessungen
Bei der von Goutail et al. [1997] benutzten Methode wird in einem 3-D chemischen Transport-
modell zunächst das Ozon als inertes Spurengas behandelt, d.h. es ist nicht in die chemi-
schen Reaktionen involviert. Die so errechneten dynamischen Veränderungen der Ozonsäule
und des Ozonprofils werden mit Messungen verglichen. Goutail et al. [1997] benutzten Mes-
sungen der Ozonsäulendichte von fünf stationären SAOZ (Système d’Analyse par Observa-
tion Zénithale) Meßgeräten und Ozonprofile eines ballongebundenen SAOZ Geräts. Die
Initialisierung des Modells erfolgte mit Ozondaten aus Satellitenmessungen (MLS).
Eine Schwäche dieser Methode liegt darin, daß die Initialisierungswerte für das Modell von
einem anderen Meßgerätetyp stammen als die Ozonmessungen, mit denen die Modellergeb-
nisse letztendlich verglichen werden. So können systematische Abweichungen zwischen den
beiden Meßmethoden zu Fehlern in dem abgeleiteten Ozonverlust führen.
3.3 Die Match Kampagnen
3.3.1 Entstehung
Die Match Methode wurde zum ersten Mal für den Winter 1991/92 angewendet [von der
Gathen et al., 1995, Rex et al., 1998]. In jenem Winter waren im Rahmen der European Arctic
Stratospheric Ozone Experiments (EASOE) ca. 1200 Ozonsonden gestartet worden. Ausge-
hend von den Orten der Ozonsondenmessungen wurden aus den Wind- und Temperaturana-
lysen des Europäischen Zentrums für Mittelfristige Wettervorhersagen (EZMW) isentrope
Rückwärtstrajektorien von 10 Tagen Länge gerechnet. Diese Trajektorien wurden anschlie-
ßend daraufhin untersucht, ob sie mit einer zweiten Ozonsondenmessung zusammentreffen
(engl.: match). Auf diese Weise wurden Luftpakete identifiziert, die mehrmals von Ozonson-
den beprobt wurden, so daß die zeitliche Entwicklung des Ozongehaltes untersucht werden
konnte. Mit Hilfe einer statistischen Analyse konnten so in einigen Höhenschichten Abbaura-
ten für das Ozon innerhalb des Polarwirbels bestimmt werden.
Im Winter 1994/95 fand das Second European Stratospheric Arctic and Mid-latitude Experi-
ment (SESAME) statt. In diesem Rahmen wurde erstmals eine Match Kampagne durchge-
führt, bei der während des Winters die ca. 1000 Ozonsondenstarts an den verschiedenen
Stationen zeitlich so koordiniert wurden, daß eine möglichst große Anzahl Luftpakete mehr-
mals beprobt wurde. Die Durchführung dieser Kampagne und Ergebnisse sind in Rex [1997a]
und Rex et al. [1999] beschrieben. Im darauffolgenden Winter 1995/96 standen etwa 600
Ozonsonden für eine weitere Kampagne zur Verfügung [Rex et al., 1997b]. Im Winter 1996/97
fand eine Matchkampagne im Rahmen des EU-Projekts OSDOC (Ozone Soundings as a tool
for Detecting Ozone Change) statt.34
3 Die Match MethodeInnerhalb dieser Arbeit wurden die Daten der Matchkampagne 1996/97 ausgewertet [Schulz
et al., 2000a] sowie die Kampagnen 1997/98 und 1998/99 koordiniert und ausgewertet
[Schulz et al., 2000b]. Die Kampagnen in den Wintern 1997/98 und 1998/99 wurden während
des Third European Stratospheric Experiment on Ozone (THESEO) im Rahmen des Projek-
tes THESEO-O3loss durchgeführt. Die in dieser Arbeit behandelten Kampagnen wurden auch
im Rahmen des Ozonforschungsprogramms des BMBF gefördert. Die Ergebnisse sind in
Kapitel 4, 5 und 6 dargestellt.
Auch im letzten Winter 1999/2000 konnte im Rahmen der THESEO 2000/ EuroSOLVE Kam-
pagne eine weitere Matchkampagne durchgeführt werden. Die Daten dieser Kampagne wur-
den in die in Kapitel 5 dargestellte Analyse der Temperaturabhängigkeit der Ozonverlustraten
mit einbezogen.
Mittlerweile liegen für einige Jahre Modellstudien vor, in denen versucht wurde, die Matcher-
gebnisse mit einem chemischen Boxmodell [Becker et al, 1998; 2000] und einem 3D Chemi-
schen Transportmodell [Kilbane-Dawe et al., 2000] zu reproduzieren. Die dabei gefundenen
systematischen Abweichungen deuten bisher daraufhin, daß möglicherweise noch nicht alle
für den chemischen Ozonabbau wichtigen Parameter bekannt bzw. in den Modellen erfaßt
sind.
3.3.2 Verwendete Daten für die Kampagnensteuerung
Für die Koordinierung der Sondenstarts während der Meßkampagne sind täglich aktualisierte
Daten nötig. Dies sind
• Meßdaten der Ozonsonden der beteiligten Institutionen. Die Daten wurden jeweils in einer
zentralen Datenbank am Norwegischen Institut für Luftforschung (NILU) gesammelt.
• Meteorologische Analyse- und Vorhersagedaten des Europäischen Zentrums für Mittel-
fristige Wettervorhersagen (EZMW) in Reading, die durch den Deutschen Wetterdienst
(DWD) in Offenbach prozessiert wurden.
• Trajektorienrechnungen des Meteorologischen Institutes der Freien Universität (FU) Ber-
lin.
Zusätzlich wurden für die Auswertung nach der Kampagne in den Trajektorienrechnungen
diabatische Abkühlraten verwendet, die mit dem SLIMCAT Modell der Universität Cambridge
berechnet wurden.
3.3.3 Kampagnenablauf
Die Matchkampagnen beruhen darauf, daß von den Orten schon erfolgter Ozonsondierungen
Vorwärtstrajektorien gerechnet werden, die einen Vorhersageanteil von bis zu drei Tagen ent-
halten. Damit wird die zukünftige Position eines bereits beprobten Luftpaketes vorausberech-
net und nach Möglichkeit eine zweite Sonde gestartet, sobald das Luftpaket eine weitere35
3 Die Match MethodeOzonsondenstation passiert. Ein solches Paar von Ozonsondenmessungen innerhalb dessel-
ben Luftpaketes wird als Match bezeichnet. An den Matchkampagnen ist jeweils ein ganzes
Netz von Ozonsondenstationen auf der Nordhemisphäre beteiligt. Dabei schwankte in den
verschiedenen Jahren die Anzahl der teilnehmenden Stationen zwischen 29 und 36. In Kapi-
tel 4 sind für die einzelnen Winter jeweils Karten mit den teilnehmend Stationen gezeigt. Eine
Liste aller Stationen und ihrer geographischen Position findet sich im Anhang.
Die Kommunikation zwischen der Koordinierungsstelle und den einzelnen Stationen erfolgt
größtenteils über e-mail, bei einigen wenigen Stationen auch über Fax. Aufgrund der relativ
zeitaufwendigen Vorbereitungsprozedur, die für den Start einer Ozonsonde notwendig ist
(siehe Abschnitt 2.3.2), müssen die Ozonsondenstationen spätestens 24 Stunden vor einem
angestrebten Sondenstart informiert werden. Dies erfolgt mit den sogenannten Alerts. Mit
einem Alert wird einer Station ein möglicher Sondenstart angekündigt, der aufgrund von zwei-
bis dreitägigen meteorologischen Vorhersagedaten einen Match erwarten läßt. Die zuständi-
gen Personen an der jeweiligen Station können daraufhin mit den Vorbereitungen zum Son-
denstart beginnen. Am nächsten Tag werden die Berechnungen für diejenigen Stationen, die
Tag N Tag N+1 Tag N+2Tag N−1Tag N−2
EZMW-Analysen EZMW-Vorhersagen
Sammeln der Ozonsondendaten (NILU und AWI)
Übertragung der Ozonsondendaten vom NILU zum AWI
Berechnung der Trajektorienstartpunkte und Übertragung zur FU
Übertragung der EZMW-Daten über den DWD zur FU
Berechnung der Trajektorien an der FU und Übertragung
zum AWI
Berechnung der Matche für Zeitraum A
Auswahl der Confirmations
Versenden der Confirmations an die Stationen
Berechnung der Matche für Zeitraum B
Auswahl der Alerts
Versenden der Alerts an die Stationen
Zeitraum A Zeitraum B
Abbildung 3.4: Schema der Match-Koordination für den Tag N der Kampagne. Ein Alert ist die
Vorwarnung an eine Ozonsondenstation, daß im Zeitraum B ein Match zu erwarten ist, so daß
an der Station mit den Vorbereitungen der Sondierung begonnen werden kann. Eine Confirma-
tion ist die Bestätigung für einen am Tag N−1 ergangenen Alert, die nun die nach den neuen
EZMW-Vorhersagen optimale Startzeit für die Sondierung enthält.36
3 Die Match Methodeeinen Alert erhalten haben, wiederholt, wobei der Vorhersageanteil der Trajektorien jetzt nur
noch ein bis zwei Tage beträgt. Diese Stationen erhalten nun eine weitere Nachricht, die ent-
weder den mit dem Ozonsondenstart erreichbaren Match bestätigt und den nach den neuen
Vorhersagedaten optimalen Startzeitpunkt angibt (Confirmation) oder den möglichen Match
nicht bestätigt und der Station nahelegt, den geplanten Ozonsondenstart abzusagen (Non-
Confirmation). Neben dem optimalen Startzeitpunkt wird den Stationen noch ein Zeitfenster
angegeben, welches so berechnet ist, daß bei einem Sondenstart innerhalb des Zeitfensters
der horizontale Abstand zwischen der Sonde und der aufgrund der Trajektorienrechnung
erwarteten Position des Luftpaketes zum Zeitpunkt der Messung nicht größer als 300 km ist.
Die Meßdaten der Ozonsondierungen werden in der Regel von den beteiligten Stationen
innerhalb weniger Stunden nach dem Sondenstart auf der Datenbank des NILU abgelegt.
Aus den Sondendaten werden jeden Abend Startpunkte für die Trajektorien berechnet, wobei
jeweils alle Sonden berücksichtigt werden, deren Startzeit nicht länger als neun Tage zurück-
liegt. Für jede Sondierung wird in neun isentropen Höhen ein Startpunkt berechnet. Dabei
wird die genaue Position der Sonden in den verschiedenen Höhen durch Integration der hori-
zontalen Windvektoren bestimmt, die die Sonden während ihres Aufstiegs gemessen haben.
Sind nicht genügend Winddaten vorhanden, so werden statt dessen die Analysen (und wenn
diese noch nicht vorhanden sind, die Vorhersagedaten) des EZMW verwendet1. Diejenigen
Stationen, die ihre Daten nicht innerhalb von 24 Stunden an die Datenbank übermitteln kön-
nen, teilen der Koordinierungsstelle am AWI die Flugdaten der Sonden per e-mail oder Fax
mit, so daß auch diese Sonden schon mit in die Koordinierung einbezogen werden können.
Bei diesen Sonden werden zunächst vertikale Aufstiege angenommen.
Über Nacht werden schließlich von der FU Berlin mit Hilfe der horizontalen Winddaten des
EZMW die zugehörigen Trajektorien berechnet, die dann gegen Morgen zur Verfügung ste-
hen. Diese Trajektorien berücksichtigen das diabatische Absinken der Luftmassen, welches
aus der Abweichung der lokalen Temperatur von der im Strahlungsgleichgewicht erwarteten
Temperatur abgeschätzt wird. Morgens werden aus diesen Daten zunächst die für die Versen-
dung der Confirmations notwendigen Berechnungen gemacht. Das Ergebnis ist eine Liste
möglicher Startzeiten und -fenster an den betroffenen Stationen, die einen Match erwarten
lassen. Hier sind auch weitere aus den Trajektoriendaten berechnete Parameter enthalten,
die Rückschlüsse auf die Qualität der zu erzielenden Matche bezüglich später in der Auswer-
tung verwendeter Auswahlkriterien (siehe Abschnitt 3.4.1) erlauben. Aus dieser Liste wird nun
per Hand eine Auswahl getroffen, und die entsprechenden Stationen erhalten per e-mail oder
Fax eine Nachricht. Diese Endauswahl der zu startenden Sonden konnte nicht automatisiert
werden, da hier einerseits kampagnenbezogene Kriterien wie eine gleichmäßige Beprobung
der Höhenbereiche, die oben erwähnte Qualität der Matche, sowie die Ausnutzung von Mehr-
fachtreffern eingehen, andererseits häufig Rücksicht auf die jeweils aktuelle Situation an den
einzelnen Stationen genommen werden muß. Nach der Versendung der Confirmations wer-
den entsprechend die Alerts für den darauffolgenden Tag berechnet und ausgewählt. Eine
1. In früheren Kampagnen wurden hier vertikale Aufstiege angenommen.37
3 Die Match Methodegenaue Beschreibung der verschiedenen Programme und Routinen, die für die Kampagnen-
steuerung verwendet werden, findet sich in [Rex, 1997a].
In Abbildung 3.4 ist der Ablauf der Matchkoordinierung für einen Kampagnentag N schema-
tisch dargestellt. Während der Kampagnenzeit ist eine tägliche Koordinierung notwendig, die
auch die Wochenenden mit einbezieht, da bei einer Koordinierungspause von einem Tag
bereits ein Ausfall gestarteter Sonden von zwei Tagen entsteht. Die Durchführung einer sol-
chen Matchkampagne ist nur durch das außerordentliche Engagement der beteiligten Statio-
nen möglich.
3.3.4 Beispiel für ein Matchereignis
Abbildung 3.5 auf Seite 39 zeigt ein Beispiel für einen Match im 480 K Niveau aus der Kampa-
gne des Winters 1997/98. Die erste Sondierung erfolgte am 17. Februar 1998 von Sodankylä
aus, und eine Woche später wurde das Luftpaket abermals beprobt, diesmal von einer Sonde,
die in Ny-Ålesund gestartet wurde (Diagramm A). Diagramm B zeigt Details des Starts der
Trajektorie. Die Punkte geben jeweils die Position der Trajektorie im Abstand von einer Stunde
an. Neben der eigentlichen Sondentrajektorie sind noch vier weitere, sogenannte Schwarm-
trajektorien abgebildet, die jeweils im Abstand von 100 km zum Ort der Sondierung beginnen.
Zusätzlich gibt es noch zwei weitere Schwarmtrajektorien im Abstand von 5 K potentieller
Temperatur ober- und unterhalb der Sondierung, die hier nicht mit eingezeichnet sind. Man
erkennt, daß die Position der Sonde zum Zeitpunkt der Messung nicht mit dem Ort der Station
übereinstimmt, was durch die Abdrift der Ozonsonde beim Aufstieg in die Stratosphäre, die
bis zu zwei Stunden dauern kann, zustandekommt.
In Diagramm C ist die Situation am Ort der zweiten Sondenmessung dargestellt. Die Position
der Sonde zum Zeitpunkt der Messung stimmt nicht genau mit dem Endpunkt der Trajektorie
überein. Dieser horizontale Abstand wird als Matchradius bezeichnet. Weiterhin ist zu erken-
nen, daß sich die Positionen der Schwarmtrajektorien relativ zur zentralen Trajektorie zwar
geändert haben, der Abstand jedoch nicht wesentlich größer geworden ist. Man kann in die-
sem Fall also zuversichtlich sein, daß das betrachtete Luftpaket relativ kompakt transportiert
wurde, was für die Matchmethode wichtig ist. Abbildung 3.6 auf Seite 40 zeigt die Meßergeb-
nisse der beiden Ozonsondierungen aus diesem Match.
3.4 Match Auswertung
Nach dem Ende der Kampagne wird aus den nun vollständig vorhandenen Analysedaten des
EZMW ein neuer Trajektoriensatz berechnet, wobei statt der während der Kampagne verwen-
deten neun isentropen Niveaus diesmal Startpunkte in 66 isentropen Niveaus im Abstand von
jeweils 5 K berechnet wurden. Die während der Kampagne verwendeten abgeschätzten dia-
batischen Abkühlraten werden nun durch Abkühlraten aus den Simulationen des SLIMCAT
Modells ersetzt. Aus diesem Trajektoriensatz werden nun noch einmal die möglichen Matche
berechnet. Dies ergibt eine zunächst sehr große Anzahl möglicher Treffer, von denen jedoch38
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Abbildung 3.5: Beispiel für einen Match aus der Kampagne 1997/98. Die erste Sondierung fand
am 17.2.1998 in Sodankylä, Finnland, statt. Von hier aus starten die Trajektorienrechnungen in
verschiedenen isentropen Höhen, wobei hier als Beispiel die Trajektorie, die in 480 K startet,
gezeigt wird. Am 24.2.1998 wurde die zweite Sondierung von Ny-Ålesund aus vorgenommen.
A: Überblick über den gesamten Verlauf der Trajektorie, wobei diejenigen Teilstücke rot gekenn-
zeichnet sind, in denen das Luftpaket der Sonneneinstrahlung ausgesetzt war. Nur diese
Abschnitte sind es, in denen chemischer Ozonabbau stattfinden kann, falls aktives Chlor vorliegt.
B: Start der Trajektorie, deren Position in stündlichem Abstand durch die blauen Punkte gekenn-
zeichnet ist. Durch die Abdrift der Sonde stimmt der Ort der Sondenmessung und damit der
Startpunkt der Trajektorie nicht genau mit der Position des Ozonsondenstation überein.
C: Endpunkt der Trajektorie. Der Abstand zwischen dem Ort der Sondierung und der Position
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Abbildung 3.6: Meßdaten der beiden Ozonsonden des in Abbildung 3.5 dargestellten Matches,
wobei links die Daten der ersten Sondierung und rechts die der zweiten zu sehen sind. Der
obere Teil zeigt die gesamten Ozonprofile. Die horizontale Linie gibt die Lage des Matchniveaus
an. Im unteren Teil sind diejenigen Teile des Profils vergrößert gezeigt, die für den Match von
Bedeutung sind, wobei hier die Größen gewählt wurden, die auch in die Matchauswertung einge-
hen. Man erkennt hier, daß die potentielle Temperatur des Matchniveaus (durchgezogene Linie)
im zweiten Profil niedriger liegt als im ersten, was auf das diabatische Absinken zurückzuführen
ist.40
3 Die Match Methodefür die Endauswertung nur diejenigen verwendet werden, die ausgewählte Qualitätskriterien
erfüllen.
3.4.1 Auswahl der Matche
In die Bewertung, ob ein Match als tauglich für die Matchauswertung betrachtet wird, gehen
folgende Kriterien ein, die im wesentlichen denen aus [Rex 1997a] entsprechen:
• Die maximale Flugzeit der Luftpakete wurde auf 264 Stunden (11 Tage) beschränkt.
• Der Matchradius, also der maxi-
male Abstand zwischen dem
Endpunkt der Trajektorie darf
500 km bzw. 300 km am Wirbel-
rand quer zur Bewegungsrich-
tung nicht überschreiten (siehe
Abbildung 3.7). Als Wirbelrand
wurde für die Winter 1996/97
und 1997/98 der nPV-Bereich
zwischen 36 s−1 und 42 s−1 ein-
geordnet, im Winter 1998/99
der nPV-Bereich zwischen 30
s−1 und 39 s−1. Für 1996/97 wurde der maximale Matchradius auf 400 km (250 km) ver-
kleinert, da so die statistischen Fehler weiter reduziert werden konnten.
• Der größte horizontale Abstand zwischen den Schwarmtrajektorien und der zentralen Tra-
jektorie zum Zeitpunkt der zweiten Ozonsondenmessung darf 1200 km nicht überschrei-
ten. Damit wird sichergestellt, daß solche Luftpakete, die eine starke Divergenz
aufweisen, die einerseits auf mögliche Mischungsprozesse hindeutet, und andererseits zu
größeren Ungenauigkeiten in der Trajektorienberechnung führen, nicht in der Auswertung
verwendet werden.
• Die Differenz zwischen der maximalen und der minimalen potentiellen Wirbelstärke ent-
lang der Trajektorie muß nach einer Glättung durch die Bildung eines gleitenden Mittels
über jeweils 5 Stunden kleiner als 25% der mittleren PV entlang der Trajektorie sein.
• Die Lücke zwischen den Meßpunkten im Ozonsondenprofil, über die zur Bestimmung des
Ozonmischungsverhältnisses in der benötigten Höhe interpoliert werden muß, darf einen
vertikalen Abstand von 550 m nicht überschreiten. Zusätzlich darf der Abstand des inter-
polierten Wertes zu keinem der beiden Ausgangspunkte größer als 200 m sein.
• Die Variation des Ozonmischungsverhältnisses im gemessenen Profils um den Meßwert
in derjenigen isentropen Höhe, in welcher der Match erreicht wurde, darf maximal 15% in











gültig im Kern des Polarwirbels
Elliptische Matchumgebung
gültig im Rand des Polarwirbels
Sondenmessung)
Abbildung 3.7: Illustration des maximalen Matchradius.41
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Für jedes Luftpaket eines Matches stehen nun zwei Ozonmessungen zur Verfügung. Nach
der chemischen Kontinuitätsgleichung (Abschnitt 2.2.1) sollte bei Abwesenheit photochemi-
scher Quellen und Senken in dem Luftpaket das Ozonmischungsverhältnis zeitlich kon-
stant sein. Dies gilt natürlich strenggenommen nur, wenn es sich um ein infinitesimal kleines
Luftpaket handelt, dessen Bewegung exakt im Lagrangeschen Sinn verfolgt wird. In der hier
verwendeten quasi-Lagrangeschen Betrachtungsweise, bei der ein größeres Luftpaket in sei-
ner Bewegung verfolgt wird, müßten noch zusätzlich Mischungsprozesse berücksichtigt wer-
den. Nach einer Abschätzung von Rex [1993] sind dabei molekulare Diffusionsvorgänge nicht
von Bedeutung, da sie einige Größenordnungen unterhalb der zu erwartenden chemischen
Ozonverluste liegen. Der Einfluß kleinskaliger, durch Eddy-Diffusion1 beschreibbarer
Mischungsvorgänge ist dagegen sehr schwer abzuschätzen. Gegenüber der Advektion ist der
Effekt turbulenter Diffusion in der Stratosphäre jedoch klein [Brasseur und Solomon, 1986].
Da weiterhin angenommen werden kann, daß diese Mischungsvorgänge nicht systematisch
in eine Richtung tendieren, sollten sie als statistische Streuung in der Auswertung behandel-
bar sein. Wir bleiben deshalb bei einer Lagrangeschen Betrachtungsweise. Für die Änderung
des Mischungsverhältnis gilt dann nach (2-11):
(3-2)
wobei die photochemischen Senken (oder auch Quellen) des Ozons beschreibt. Die
Änderung des Ozonmischungsverhältnisses zwischen den beiden Sondierungen im
Zeitraum  ist nun
. (3-3)
Da die bekannten Ozonabbaureaktionen Sonnenlicht erfordern, kann man annehmen, daß
gilt, solange das Luftpaket sich in der Dunkelheit befindet. Daß diese Annahme
sinnvoll ist, konnte auch mit Hilfe der Matchmethode selbst gezeigt werden (siehe unten). Es
bietet sich deshalb an, die Zeit t aufzuteilen in die Sonnenzeit ts, während derer das Luftpaket
der Sonne ausgesetzt ist und der Dunkelzeit td, während der Dunkelheit herrscht. Ist nun
(3-4)
das zeitliche Mittel der Ozonabbaurate während der sonnenbeschienen Zeit , so ergibt
sich
1. Der Ansatz der Eddy-Diffusion wird verwendet, um (turbulente) Mischungsvorgänge zu
beschreiben, die auf Skalen unterhalb der Auflösung des betrachteten Systems stattfinden.
Die mathematische Beschreibung folgt dem Fickschen Gesetz, wobei die geeignete Wahl




















3 Die Match Methode. (3-5)
Diese Ozonverlustrate Ls ist die primäre Größe, die aus den Matchdaten bestimmt wird. Ls ist
genau dann negativ, wenn Ozonverlust vorliegt. Die Bezeichnung als Verlustrate ist deshalb
etwas irreführend, wurde hier aber übernommen, um konsistent mit früheren Arbeiten zu blei-
ben. Als Einheit für die Größe ts bzw. wurde die Bezeichnung Sonnenstunde gewählt. Der
Ozonabbau Ls wird im weiteren Verlauf mit der Einheit [ppbv/Sonnenstunde] angegeben.
Durch die jeweiligen Unsicherheiten der eingehenden Daten (Ozonsondierung, Trajektorien-
genauigkeit, Matchradius) ist die Aussagekraft eines einzelnen Matches gering. Da jedoch
angenommen werden kann, daß diese Unsicherheiten zum großen Teil statistisch verteilt
sind, ergibt eine statistische Auswertung eine richtige Schätzung für die mittleren Ozonabbau-
raten [Rex, 1993]. Ozonabbauraten können daher nur aus jeweils einem Ensemble von Mat-
chen berechnet werden, welches sinnvollerweise so zu wählen ist, daß eine mittlere
Abbaurate , die für diese Matche bestimmt wird, interpretierbar ist. Z.B. können innerhalb
des Polarwirbels jeweils Matche aus einem bestimmten Höhen- oder Zeitbereich zusammen-
gefaßt werden, und die berechnete Abbaurate dann als über den Vortex gemittelte Ozonab-
baurate betrachtet werden, sofern die Matche gleichmäßig über den Wirbel verteilt sind. In
der hier vorliegenden Arbeit wurden zum ersten Mal auch mittlere Ozonabbauraten für solche
Ensemble von Matchen berechnet, die aufgrund ihrer Temperaturgeschichte einen ähnlichen
Ozonabbau erwarten lassen.
Um eine gewisse statistische Unabhängigkeit der einzelnen Matche in einem solchen Ensem-
ble zu gewährleisten, die eine statistische Auswertung erst möglich macht, wird innerhalb
eines Ensembles jede Sondenpaarung nur einmal verwendet. Weist ein Sondenpaar Treffer in
mehreren Höhen auf, so wird diejenige Höhe verwendet, in der der kleinste Matchradius
erzielt wird. Zwischen den Matchen eines Ensembles kann jedoch trotzdem noch eine
gewisse statistische Abhängigkeit bestehen, da einzelne Sondierungen in mehreren Matchen
auftauchen können.
Für jeden Match i berechnet sich aus der Differenz der beiden Sondenmessungen.
Für die Berechnung der Sonnenscheindauer werden aus der auf 10-Minuten-Intervalle
interpolierten Trajektorie diejenigen Intervalle aufaddiert, die geometrisch der Sonne ausge-
setzt sind, d.h. wenn (unter Berücksichtigung der Erdabplattung und der Ablenkung der Strah-
len in der Erdatmosphäre, siehe [Rex, 1993]) Strahlen von der Mitte der Sonne das Luftpaket
noch erreichen. Für Trajektorien in 20 km Höhe ist dies bis zu einem Sonnenzenithwinkel zwi-
schen 95˚ und 96˚ der Fall.
Die Abbauraten werden nun mit Hilfe linearer Regressionen der Änderung des Ozonmi-
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3 Die Match Methodewird so gewählt, daß Σei2, die Summe der quadratischen Abweichungen ei von der
Regressionsgeraden, minimal wird. Sofern die einzelnen Werte normalverteilt um die Regres-
sionsgerade sind, berechnet sich bei einer Anzahl von n Matchen der 1σ-Fehler der mitt-
leren Ozonabbaurate pro Sonnenstunde  nach
. (3-7)
Aus den mittleren Ozonabbauraten pro Sonnenstunde , die als Vortexmittelwerte interpre-
tiert werden, kann weiterhin eine mittlere Ozonabbaurate pro Tag innerhalb des Polarwirbels,
, berechnet werden, indem mit der mittleren Sonnenscheindauer im Polarwirbel für den
betrachteten Zeit- und Höhenbereich multipliziert wird.
Zur Überprüfung der oben gemachten Annahme, daß kein chemischer Ozonabbau während
der Dunkelheit stattfindet, wurde in [Rex, 1997a] für ein Ensemble von Matchen des Winters
1994/95 eine bivariate Regression durchgeführt, wobei kein signifikanter Ozonabbau wäh-
rend der Dunkelheit, aber signifikanter Ozonabbau während der sonnenbeschienenen Zeit
berechnet wurde. Dies ist allerdings nur für ein Ensemble möglich, das sowohl signifikanten
Ozonabbau als auch eine geringe Korrelation der Dunkelzeit mit der sonnenbeschienenen
Zeit der einzelnen Trajektorien zeigt. Im Rahmen dieser Arbeit konnte dieser Zusammenhang
bestätigt werden, indem eine bivariate Regression für alle diejenigen Matchereignisse in
475 K aus den Jahren 1994/95 bis 1999/2000 berechnet wurde, die aufgrund ihrer Tempera-
turgeschichte Ozonabbau erwarten lassen. Dieses Ergebnis wird in Abschnitt 5.2.1 vorge-
stellt.
Eine weitergehende Beschreibung der statistischen Auswertung sowie eine ausführliche Feh-
lerdiskussion für die Matchmethode, in der auch mögliche systematische Fehler besprochen
werden, findet sich in Rex [1997a].
3.4.3 Temperaturgeschichte der Luftpakete
In früheren Matchanalysen konnte gezeigt werden, daß der chemische Ozonabbau im zeitli-
chen Zusammenhang mit dem Auftreten niedriger stratosphärischer Temperaturen in der
Nordhemisphäre steht. Innerhalb dieser Arbeit wurde erstmals der direkte Zusammenhang
zwischen der Temperaturgeschichte individueller Luftpakete und dem beobachteten Ozonver-
lust untersucht.
Um Informationen über die Temperaturgeschichte der Luftpakete zu erhalten, wurden für alle
Matche startend von der Position der ersten Sondierung Rückwärtstrajektorien von 10 Tagen
Länge gerechnet. Als Parameter für die Temperaturgeschichte der Luftpakete wurde die
Größe Tmin definiert, die die niedrigste Temperatur auf der Rückwärtstrajektorie und auf der
Trajektorie zwischen den beiden Sondierungen angibt. Die Definition von Tmin ist in Abbildung
3.8 schematisch dargestellt. Da Tmin auf den synoptischen Temperaturen aus den EZMW











3 Die Match Methoderegte Schwerewellen, die zu erheblichen Temperaturschwankungen führen können (siehe
Abschnitt 2.1.5), nicht erfaßt. Die niedrigste reale Temperatur, die die Luftpakete in dem ent-
sprechenden Zeitraum erfahren haben, kann aus diesem Grund noch tiefer liegen. Tmin ist
deshalb die Obergrenze für die minimale Temperatur, die von den Luftpaketen in diesem Zeit-
raum erfahren wurde.
Dieser Parameter Tmin wurde einerseits hinzugezogen, um den in Kapitel 4 vorgestellten
quantitativen Ozonabbau innerhalb des Polarwirbels für die Winter 1996/97 bis 1998/99 zu
interpretieren. Auf der anderen Seite stellt er die Grundlage für die Analyse der Temperatur-
abhängigkeit des Auftretens von chemischem Ozonverlust im Polarwirbel dar, die in Kapitel 5
vorgestellt ist. Auch die in Kapitel 6 vorgestellte Untersuchung des Ozonabbaus außerhalb










Abbildung 3.8: Definition von Tmin.45
4 Ozonverluste im Polarwirbel
In diesem Kapitel werden die Matchkampagnen und Auswertungen der Winter 1996/97,
1997/98 und 1998/99 nacheinander vorgestellt und die Ergebnisse in Zusammenhang mit der
meteorologischen Situation des jeweiligen Winters und im Vergleich mit anderen Wintern
betrachtet. Die hier gezeigten Auswertungen beschränken sich auf den Ozonabbau innerhalb
des Polarwirbels. Die Zuordnung, ob ein Match innerhalb oder außerhalb des Polarwirbels
stattgefunden hat, erfolgt über den mittleren nPV-Wert der zugehörigen Trajektorie. Liegt die-
ser Wert oberhalb einer definierten Schwelle, so wird der Match dem Polarwirbel zugeordnet.
Dieser Schwellwert für den Rand des Polarwirbels wird in den einzelnen Wintern als zeitlich
und gegenüber der potentiellen Temperatur konstanter Wert der normierten potentiellen Wir-
belstärke definiert. Für die Winter 1996/97 und 1997/98 wurde der Wert von 36 s−1 aus frühe-
ren Kampagnen beibehalten. Für den Winter 1998/99 wurde die Wirbelgrenze bei 30 s−1
festgelegt (der Grund dafür wird in Abschnitt 4.3. erläutert). Auf den Ozonabbau außerhalb
des so definierten Polarwirbels wird in Kapitel 6 gesondert eingegangen.
4.1 Winter 1996/97
4.1.1 Meteorologische Situation
Im Winter 1996/97 entwickelte sich der arktische Polarwirbel vergleichsweise spät, war dann
aber sehr ausgeprägt, symmetrisch und kalt und bis Ende April stabil und ungestört [Coy et
al., 1997, Naujokat und Pawson, 1997]. Das mit dem SLIMCAT Modell berechnete diab-
atische Absinken der Luftmassen im Polarwirbel zwischen Anfang November und Ende März
fiel 1996/97 oberhalb von 425 K geringer aus als in den beiden vorhergehenden Jahren
(Tabelle 4.1). Erst Mitte Januar fielen die stratosphärischen Temperaturen unterhalb die PSC-
Existenzgrenze TNAT. Die im Februar auftretenden großen Flächen mit Temperaturen unter-
halb der TNAT Grenze waren hauptsächlich im Wirbelzentrum zu finden. Abbildung 4.1 zeigt
eine für den Februar typische Temperaturverteilung. Sowohl die niedrigsten Temperaturen als
auch das Wirbelzentrum sind nur wenig vom geographischen Nordpol verschoben. Die Flä-
che, deren Temperatur unterhalb TNAT lag, ist durch die durchgehende weiße Linie umrissen.
Die durchgehende schwarze Linie gibt die 36 s−1 Isolinie nPV an und markiert damit den in
der Auswertung verwendeten Wirbelrand.
Temperaturen unterhalb von TNAT wurden in diesem Jahr bis Ende März beobachtet, was im
Vergleich zu den früheren Jahren ungewöhnlich spät war. Über Eureka (Kanada) wurden bis
zum 18. März polare Stratosphärenwolken gemessen und bis zum 20. März erhöhte ClO-46













Abbildung 4.1: Temperaturverteilung auf dem 475 K isentropen Niveau am 25. Februar 1997
aus den EZMW Analysen. Die schwarze Linie markiert die 36 s−1 Isolinie der nPV, entsprechend
dem in der Matchanalyse verwendeten Vortexrand. Die weiße Linie grenzt das Gebiet ein, im
dem die Temperatur unterhalb von TNAT liegt.
Θend [K]
1994/95 1995/96 1996/97
∆Θ [K] ∆Θ [K] ∆Θ [K]
375 33 42 36
400 42 45 65
425 68 69 67
450 109 89 71
475 162 123 76
500 196 154 89
525 212 171 95
550 222 183 100
Tabelle 4.1: Diabatisches Absinken innerhalb des Polarwirbels aus den SLIMCAT Berechnun-
gen für verschiedene isentrope Niveaus. Dabei gibt Θend die potentielle Temperatur an, die die
betrachtete Luftschicht am 31. März des betrachteten Jahres hatte. ∆Θ ist das zwischen
Anfang November und Ende März aufintegrierte mittlere Absinken im Polarwirbel.47
4 Ozonverluste im PolarwirbelWerte [Donovan et al., 1997]. Auch in Ny-Ålesund (Spitzbergen) wurden bis in den März hin-
ein PSCs detektiert [Neuber, 2000].
In 1996/97 wurden sehr niedrige Ozonsäulendichten gemessen [Newman et al., 1997]. Daß
dies zum Teil durch dynamische Prozesse verursacht wurde, legen die Ergebnisse eines drei-
dimensionalen chemischen Transportmodells nahe, bei denen das Ozon einmal als passiver
Tracer, d.h. inertes Spurengas, fungierte und einmal chemisch aktiv integriert wurde. Der in
dieser Studie errechnete chemische Ozonverlust lag zwischen 60 und 120 DU gegenüber
einer dynamisch bedingten Reduktion von 70 DU bezüglich der klimatologischen Ozonsäu-
lendichten Ende der 1970er Jahre [Lefèvre et al., 1998].
4.1.2 Die Meßkampagne
Die Matchkampagne des Winters 1996/97 fand zwischen dem 7. Januar und dem 11. April
statt, und wurde von Jessica Steger koordiniert. An der Kampagne nahmen 36 Ozonsonden-
stationen teil, die in Abbildung 4.2 dargestellt sind. Eine Liste der genauen Namen und Posi-
tionen aller Stationen findet sich im Anhang auf den Seiten 103 und 104. Während dieser
Kampagne wurden insgesamt 746 Sonden von diesen Stationen gestartet, wobei jedoch nur




































Abbildung 4.2: Karte der Ozonsondenstationen, die an der Matchkampagne 1996/97 teilge-
nommen haben. In der Auswertung des Ozonverlustes innerhalb des Polarwirbels wurden Daten
derjenigen Stationen verwendet, die mit einem ausgefüllten Punkt gekennzeichnet sind.48
4 Ozonverluste im Polarwirbelinnerhalb des Polarwirbels wurden Daten der durch ausgefüllte Punkte gekennzeichneten
Stationen verwendet.
In der Auswertung wurde der maximal zulässige Matchradius gegenüber dem in den anderen
Wintern verwendeten Matchradius (siehe Abbildung 3.7 auf Seite 41) reduziert, und zwar auf
400 km allgemein bzw. 250 km am Vortexrand quer zur Bewegungsrichtung der Trajektorie.
Dadurch konnte der statistische Fehler zwischen 450 K und 500 K um etwa 5% verringert
werden.
4.1.3 Über den Wirbel gemittelte Ozonverluste
In Abbildung 4.3 A auf der folgenden Seite 50 ist die zeitliche Entwicklung der Ozonverlustra-
ten pro Sonnenstunde im 475 ± 10 K isentropen Niveau dargestellt. Die Ozonverlustraten
wurden jeweils für Gruppen von Machtereignissen aus einem Zeitraum von 14 Tagen berech-
net. Um einen besseren Eindruck über den zeitlichen Verlauf des Ozonabbaus zu bekommen,
ist alle sieben Tage ein Wert für die Ozonabbaurate berechnet. Jedes Matchereignis geht
deshalb zweimal in die Analyse ein. Die ausgefüllte Fläche gibt ANAT an, die Fläche in diesem
Niveau der Nordhalbkugel, deren Temperatur nach den Analysen des EZMW unterhalb von
TNAT liegt1. Diagramm B zeigt für jeden der Datenpunkte aus Diagramm A die mittlere Mini-
maltemperatur Tmin (siehe Abschnitt 3.4.3) der einzelnen Matche. Erst ab Ende Januar sind
genügend Daten für eine statistische Auswertung vorhanden. Die berechneten Abbauraten
beginnen Ende Januar mit relativ niedrigen Werten um −1,9 ± 0,9 ppbv/Sonnenstunde, und
gehen Anfang Februar auf Werte zurück, die nicht signifikant von Null verschieden sind. Ab
Mitte Februar steigen die Verlustraten wieder an und erreichen Anfang März maximale Werte
von −3,3 ± 0,6 ppbv/Sonnenstunde. Dies ist erheblich weniger als in vorhergehenden Jahren.
In vergleichbaren Höhenbereichen wurden in den Wintern 1991/92 und 1994/95 maximale
Verlustraten von −10 ± 1 ppbv/Sonnenstunde erreicht, und in 1995/96 −10 ± 3 ppbv/Sonnen-
stunde [Rex et al., 1997b; 1998; 1999]. Ab dem 10. März gehen die Verlustraten wieder auf
Werte zurück, die mit Null verträglich sind, obwohl weiterhin nicht unerhebliche Flächen mit
Temperaturen unterhalb von TNAT existieren. Diese letzten Werte sind jedoch mit einer relativ
großen statistischen Unsicherheit behaftet.
Betrachtet man nun den Ozonabbau pro Tag (Abbildung 4.4 auf Seite 51), bei der die Abbau-
raten mit der mittleren Sonnenscheindauer im Polarwirbel multipliziert wurden, so ergibt
sich ein etwas anderes Bild. Die mittlere Sonnenscheindauer innerhalb des Polarwirbels steigt
in Frühjahr an, so daß bei gleicher Abbaurate pro Sonnenstunde später im Jahr höhere
Abbauraten pro Tag erreicht werden. Die maximale Rate mit −41 ± 7 ppbv/Tag wird Anfang
März erreicht.
Aus Abbildung 4.3 B geht hervor, daß nur ein sehr kleiner Teil der Luftpakete, die in die Ana-
lyse des Verlustes Mitte bis Ende März eingehen, den Trajektorien nach wirklich Temperatu-
ren unterhalb von TNAT erfahren hat. Dies erklärt sich, wenn man die relative Verteilung der
1. Die Berechnung von TNAT wird in Abschnitt 2.2.6 erläutert.
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Abbildung 4.3: A: Ozonverlustraten innerhalb des Polarwirbels im 475 ± 10 K isentropen
Niveau. Die Fehlerbalken bezeichnen 1σ. Die ausgefüllte Fläche ANAT gibt die geographische
Ausdehnung derjenigen Fläche in der Nordhemisphäre an, deren Temperatur nach den Analy-
sen des EZMW unterhalb von TNAT lag. Die kursiv gesetzten Zahlen geben jeweils die Anzahl
der Matche an, die zu der Berechnung des darüberliegenden Datenpunktes beigetragen haben.
B: Minimumtemperaturen (Tmin, siehe Abschnitt 3.4.3) der zugehörigen Luftpakete. Die vertikale
Position der Datenpunkte ist der Mittelwert der Tmin-Werte, die vertikale Linie markiert den
Bereich der vorkommenden Tmin Werte. Die gestrichelte horizontale Linie bei 195 K ist als
Anhaltspunkt für TNAT eingezeichnet.
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Abbildung 4.4: Ozonabbaurate  in 475 ± 10 K. Ansonsten wie Abbildung 4.3 A.Lt
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Abbildung 4.5: Position der einzelnen Matche aus Abbildung 4.3 relativ zum Polarwirbel. Die
Zuordnung der Matche zur relativen Position innerhalb des Polarwirbels beruht auf der mittleren
nPV der Trajektorie; dabei ist die Achse so skaliert, daß gleiche Abschnitte auf der Skala glei-
chen Flächenanteilen des Polarwirbels entsprechen. Der Zahlenwert 0 entspricht dem Wirbel-
zentrum (maximale nPV), 1 entspricht dem Wirbelrand (36 s−1), und 0,3 beschreibt
beispielsweise die nPV-Isolinie, die 30% der Wirbelfläche umschließt.51
4 Ozonverluste im PolarwirbelEinzelmatche im Polarwirbel betrachtet, die in Abbildung 4.5 auf Seite 51 gezeigt ist. Die in
diese Analyse eingehenden Matche decken im Februar den gesamten Polarwirbel homogen
ab, so daß die Ozonverlustraten in diesem Zeitraum als Wirbelmittel betrachtet werden kön-
nen. Im März allerdings wird das Wirbelzentrum schlechter beprobt, so daß hier der äußere
Bereich des Wirbels in den Verlustraten besser repräsentiert ist als der innere. Da aufgrund
der generellen Temperaturverteilung im Wirbelzentrum mit höheren Ozonverlustraten zu rech-
nen ist als am Wirbelrand, wurde der mittlere Ozonverlust im Polarwirbel für diesen Zeitraum
möglicherweise unterschätzt.
In Abbildung 4.6 A auf Seite 53 ist ein Höhen- Zeitschnitt der Ozonabbaurate pro Tag zu
sehen. In diese Analyse gingen die Daten von 285 Ozonsonden ein und die vertikale Auflö-
sung ist 20 K. Die durchgezogenen Linien stellen Isolinien für ANAT dar. Die zugehörigen stati-
stischen Fehler der Ozonabbauraten finden sich in Abbildung 4.6 B. Oberhalb von 425 K
steigen die Ozonverlustraten ab Anfang Februar an und erreichen Maximalwerte zwischen
−25 und −45 ppbv/Tag. Um den absoluten Ozonverlust in diesem Zeit- und Höhenbereich
abzuschätzen, wurden aus den Ozonsondendaten mittlere geometrische Höhen für die isen-
tropen Niveaus berechnet und die Ozonverlustraten mit Hilfe eines mittleren Dichteprofils in
Verlustraten für die Konzentration umgerechnet, die dann zunächst vertikal und dann zeitlich
aufintegriert wurden. Der so berechnete integrierte Ozonverlust über den dargestellten
Bereich beträgt 43 ± 9 DU. Obwohl die Matchanalyse nur einen eingeschränkten Zeit- und
Höhenbereich abdeckt, ist dennoch (zumindest im Februar) ein Großteil des vertikalen Berei-
ches mit hohen ANAT Werten erfaßt. Es ist deshalb wahrscheinlich, daß der detektierte chemi-
sche Ozonverlust von 43 ± 9 DU den überwiegenden Teil des gesamten Ozonverlustes
darstellt. Allerdings ist durch die ungenügende Abdeckung der Wirbelmitte im März (s.o.) zu
erwarten, daß der Gesamtozonverlust am Ende des Winters etwas unterschätzt wird. Der
gesamte berechnete Ozonverlust paßt daher zu Ergebnissen von Müller et al. [1997], die für
1996/97 einen Gesamtverlust in der Ozonsäule von 50-70 DU angeben. Der von Knudsen et
al. [1998a] errechnete Gesamtverlust liegt mit 92 DU allerdings höher, was sich aber teilweise
mit unterschiedlichen verwendeten diabatischen Abkühlraten (siehe Abschnitt 4.1.5) begrün-
den läßt.
4.1.4 Verteilung des Ozonverlustes im Polarwirbel
In Abbildung 4.7 A auf Seite 54 sind die Ozonverlustraten für verschiedene Bereiche des
Polarwirbels berechnet. Die Analyse beinhaltet Matchereignisse zwischen dem 10. Februar
und dem 10. März im Höhenbereich zwischen 450 und 500 K. Man erkennt deutlich zwei
unterschiedliche Bereiche: Im inneren Teil des Polarwirbels gibt es relativ hohe Ozonverlustra-
ten, die im Wirbelzentrum mehr als −6 ppbv/Sonnenstunde erreichen, während die Ozonver-
lustraten zum Rand hin sehr viel kleiner bis insignifikant klein werden. Die entsprechenden
Luftpakete im Inneren des Polarwirbels haben ausnahmslos innerhalb von 10 Tagen vor der
ersten Sondierung oder zwischen den beiden Sondierungen Temperaturen unterhalb von
TNAT erfahren, während Temperaturen der Luftpakete, die sich näher am Wirbelrand beweg-52
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Abbildung 4.6: A: Ozonverlustraten als Funktion der Höhe und der Zeit. Die feinen schwar-
zen Linien sind die 0,3, 0,7, 1,5, 4,0 und 8,0 106 km Isolinien für ANAT. Die fetten Linien sind die
0,3 106 km Isolinie für AEis. Die gestrichelten Linien geben das mittlere diabatische Absinken
innerhalb des Polarwirbels aus den SLIMCAT-Simulationen an. B: Statistische Fehler (1σ) für die
Ozonverlustraten aus Diagramm A. Alles andere entspricht Diagramm A.
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B53
4 Ozonverluste im PolarwirbelAbbildung 4.7: Relative Position (siehe Abbildung 4.5) des Ozonverlustes. A: Ozonverlustraten
für verschiedene Bereiche des Polarwirbels mit 1σ-Fehler. B: Tmin-Werte (siehe Abschnitt
3.4.3) der jeweiligen Luftpakete. Die vertikale Position der Punkte gibt den mittleren Tmin Wert,
während die vertikale Linie den Bereich der vorkommenden Tmin-Werte bezeichnet. C: Prozen-
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4 Ozonverluste im Polarwirbelten, teilweise oberhalb von TNAT blieben (Abbildung 4.7 B). Dies korrespondiert auch mit der
generellen Temperaturverteilung im Polarwirbel, wie man in Diagramm C sieht. Hier ist für
Januar bis März der jeweils prozentuale Anteil an der Wirbelfläche mit Temperaturen unter-
halb von TNAT gezeigt. Man erkennt, daß im Februar bis Anfang März das Wirbelzentrum fast
vollständig von Temperaturen unterhalb von TNAT beherrscht war, während die Temperaturen
im äußeren Teil des Wirbels größtenteils oberhalb von TNAT lagen.
Die Beobachtung, daß im Winter 1996/97 der Ozonabbau im Innern des Polarwirbels am
größten war, paßt qualitativ zu von Müller et al. [1997] dokumentierten Spurengaskorrelatio-
nen, die auf höheren Ozonverlust im Wirbelzentrum hindeuten.
Insgesamt zeigen die Ergebnisse, daß der Ozonabbau 1996/97 geringer war als in den vor-
hergehenden, kalten Wintern 1994/95 und 1995/96 und auch als im Winter 1991/92. Der
Grund für den vergleichsweise niedrigen chemischen Ozonabbau liegt offensichtlich nicht
darin, daß sich weniger PSCs bilden konnten als in der Vorjahren (verglichen mit 1991/92 sind
die Flächen mit T < TNAT in 1996/97 eher größer, vgl. Abschnitt 4.4), sondern in der Verteilung
dieser niedrigen Temperaturen. Dadurch, daß das Kältegebiet sich im Zentrum des Polarwir-
bels befand, konnten sich nur dort flächendeckend polare Stratosphärenwolken bilden. Nur
die Luftmassen mit großen PV-Werten im Inneren des Polarwirbels konnten dieses Gebiet
passieren - was in Abbildung 4.8 schematisch illustriert wird - und Chloraktivierung erfahren.
Dadurch blieb der Ozonverlust auf diesen Teil des Polarwirbels beschränkt. Es war also nur
ein Teil des Polarwirbels von starkem Ozonabbau betroffen, so daß der über den Vortex
gemittelte Ozonabbau moderat ausfiel.
Daß die Ozonsäulendichten am Ende des Winters trotzdem sehr niedrig waren, muß deshalb
dynamisch bedingte Gründe haben. Das von SLIMCAT berechnete diabatische Absinken der




Abbildung 4.8: Schematische Darstellung des Polarwirbels mit einem Kältegebiet gleicher
Größe in zwei verschiedenen meteorologischen Situationen. A: Barokline Situation: Alle Trajekto-
rien durchlaufen das Kältegebiet. B: Äquivalent-barotrope Situation: Nur ein Teil der Trajektorien
durchläuft das Kältegebiet.55
4 Ozonverluste im Polarwirbelgeringeren Meridionaltransport hindeutet. Die genaue Berechnung der diabatischen Absin-
kraten ist jedoch umstritten; so haben Knudsen et al. [1998a] unter Verwendung der gemes-
senen Ozonkonzentrationen für 1996/97 bis zu 80% höhere diabatische Abkühlraten
berechnet als die in dieser Arbeit verwendeten Ergebnisse der SLIMCAT-Simulationen, bei
denen klimatologische Ozonwerte verwendet werden, und zusätzliche eine globale Flußkor-
rektur vorgenommen wird.
Die Ergebnisse zeigen klar, daß die sehr niedrigen Ozonsäulendichten am Ende des Winters
1996/97 nicht durch einen im Vergleich mit den vorhergehenden Wintern besonders hohen
chemischen Ozonverlust verursacht sind, was die eingangs erwähnten Modellergebnisse von
Lefèvre et al. [1998] experimentell bestätigt. In diesem Winter, der in einigen Aspekten der
winterlichen Situation in der Antarktis sehr ähnlich war (kalter, isolierten Vortex, der zentral am
Pol liegt), hat offensichtlich das Zusammenspiel zwischen chemischem Ozonabbau und redu-
ziertem Transport von Ozon in die untere, polare Stratosphäre zu den besonders niedrigen
Ozonwerten geführt.
4.1.5 Vergleich mit anderen Ergebnissen
Goutail et al. [1997] berechneten die Ozonverluste in der Gesamtsäule für den Winter
1996/97 (für eine Darstellung der Methode siehe Abschnitt 3.2.3.). Diese Ergebnisse sind
jedoch schlecht mit den Ergebnissen von Match vergleichbar, da sie die prozentuale Verände-
rung der Gesamtozonsäule beschreiben. Allerdings ergibt sich eine generelle Übereinstim-
mung des Zeitraumes, in dem Ozonverlust beobachtet wurde. So bestimmten Goutail et al.,
[1997] den stärksten Ozonabbau zwischen dem 1. Februar und dem 10. März.
Ein direkter Vergleich ist dagegen mit den Ergebnissen von Manney et al. [1997] möglich.
Diese Ozonverlustraten wurden aus den Daten des Microwave Limb Sounder (MLS) auf dem
Upper Atmosphere Research Satellite (UARS) berechnet. Die von Manney et al. [1997] ange-
gebene Ozonverlustrate in 465 K beträgt −1,3 %/Tag zwischen dem 20. und dem 26. Februar
1997. Aus den Match Daten konnte für 465 ± 10 K im Zeitbereich zwischen dem 16. Februar
und dem 2. März eine Verlustrate von −25 ± 6 ppbv/Tag bestimmt werden. Bei einem anfäng-
lichen Mischungsverhältnis von 2,7 ppmv entspricht dies einer Ozonverlustrate von
−0,9 ± 0,2 %/Tag, also einer geringeren Abbaurate als der von Manney et al. [1997] angege-
benen. Da die Ergebnisse jedoch innerhalb von 2σ übereinstimmen und die zugrundeliegen-
den Zeiträume etwas unterschiedlich sind, widersprechen sich die Ergebnisse nicht stark.
Knudsen et al. [1998a] berechneten den mittleren chemischen Ozonverlust im Vortex für 1997
auf verschiedenen isentropen Niveaus mit Hilfe von Ozonsondendaten. Vergleiche mit den
Match-Ergebnissen waren auf 450 K und auf 475 K möglich. Knudsen et al. geben den inte-
grierten Ozonverlust in 450 K mit −1,1 ppmv und auf 475 K mit −1,2 ppmv an, während sich in
dieser Arbeit für den gleichen Zeitraum für beide Niveaus jeweils −0,9 ± 0,2 ppmv ergeben.
Die Abweichung von ca. 20% beruht vollständig auf den verwendeten unterschiedlichen dia-
batischen Absinkraten. Werden für die Berechnung von Knudsen et al. dieselben Absinkraten56
4 Ozonverluste im Polarwirbelverwendet wie in dieser Arbeit, so reduziert sich der akkumulierte Ozonverlust auf −0,9 ppmv
in 450 K und −1,0 ppmv in 475 K [Knudsen, 1999].
Auch Sinnhuber et al. [1998] bestimmten den Ozonabbau für den Winter 1996/97. Der errech-
nete über den Polarwirbel gemittelte Ozonabbau in 475 K Höhe liegt bei −22 ppbv/Tag für
Februar, −20 ppbv/Tag für März, und bei −15 ppbv/Tag im April, wobei jeweils über 20 Tage
gemittelt wurde. Bei entsprechender zeitlicher Mittelung der Matchdaten ergibt sich bis Mitte
März eine gute Übereinstimmung (Die Abbauraten betragen −25,5 ± 5,0 ppbv/Tag im Februar
und −20,5 ± 11,1 im März); Ende März sind die mit Match bestimmten Abbauraten nicht mehr
signifikant von Null verschieden (−2 ± 32 ppbv/Tag), aber aufgrund der großen statistischen
Unsicherheit mit den von Sinnhuber et al. [1998] bestimmten Ozonabbauraten kompatibel.
Die Abweichung im März läßt sich jedoch auch leicht mit einer unterschiedlichen Beprobung
des Polarwirbels erklären; die von Sinnhuber et al. verwendeten Messungen fanden in Ny-
Ålesund statt, wobei die potentielle Wirbelstärke der Luftmassen in 475 K oberhalb von 48
PVU lag. Dies entspricht im März im Mittel einem Wert von 0,5 für die in dieser Arbeit verwen-
dete relative Position im Polarwirbel. Sinnhuber et al. beprobten also nur die inneren 50% des
in dieser Arbeit definierten Polarwirbels, und damit den Teil, in dem zumindest bis Mitte März
die höchsten Abbauraten gemessen wurden (Abbildung 4.7).
Ein weiterer Vergleich ist mit den Ergebnissen von Sasano et al. [2000] möglich, bei denen
Messungen des Improved Limb Atmospheric Spectrometer (ILAS) auf dem Advanced Earth
Observing Satellite (ADEOS) nach der Match Methode ausgewertet wurden. Die vertikale
Auflösung der Ozonmessungen beträgt hier etwa 2 km, was in isentropen Koordinaten um
475 K einer Auflösung von 40 - 50 K entspricht. Die Trajektorien wurden aus den Daten des
United Kingdom Meteorological Office (UKMO) berechnet, wobei zusätzlich die diabatischen
Absinkraten von Knudsen et al. [1998a] verwendet wurden. Wie in dieser Arbeit wurden
jeweils Matchereignisse aus einem Zeitraum von 14 Tagen zusammengefaßt, für die dann
eine Abbaurate berechnet wurde. Im Höhenbereich zwischen 400 K und 500 K bestimmten
Sasano et al. signifikante Ozonverluste, die im wesentlichen auf den Zeitbereich zwischen
dem 14. Februar und dem 21. März des Jahres 1997 beschränkt sind und überwiegend zwi-
schen 20 und 50 ppbv/Tag liegen. Die maximal auftretenden Ozonverlustraten liegen bei −84
± 17 ppbv/Tag in 450 K. Während der Zeitbereich, in dem signifikanter Ozonabbau beobachtet
wurde, mit den Matchergebnissen verträglich ist, tendieren die Ozonabbauraten zu höheren
Werten als die mit Match bestimmten. Eine mögliche Erklärung für diese Abweichung zwi-
schen den Ergebnissen sind auch hier die von Knudsen et al. [1998a] berechneten diabati-
schen Absinkraten (siehe oben).57
4 Ozonverluste im Polarwirbel4.2 Winter 1997/98
4.2.1 Meteorologische Situation
Der Winter 1997/98 war der bis dahin wärmste Winter, in dem der Ozonverlust mit der Match
Methode bestimmt wurde, und wurde bislang diesbezüglich nur durch den darauffolgenden
Winter 1998/99 überboten, der in Abschnitt 4.3 behandelt wird. Diese höheren Temperaturen
im Winter 1997/98 waren die Auswirkung von stärkerer dynamischer Aktivität als in den vor-
hergehenden Jahren [Pawson und Naujokat, 1999]. Die stratosphärischen Temperaturen fie-
len nur für kurze Zeiträume in kleinen geographischen Gebieten unter TNAT. Außerdem war
die Vortexfläche kleiner als in den vorangehenden Jahren, und der Winter war von einer Serie
kleiner Stratosphärenerwärmungen geprägt. Abbildung 4.9 zeigt für einige ausgewählte Tage
die Verteilung der normierten potentiellen Wirbelstärke nach den EZMW-Analysen auf der
475 K isentropen Fläche.
Ende Dezember entwickelte sich die erste Stratosphärenerwärmung, die dazu führte, daß der
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Abbildung 4.9: PV auf der 475 K isentropen Fläche aus den EZMW-Analysen. Die durchgehende
weiße Linie umreißt die Fläche, in der die Temperatur unterhalb von TNAT liegt. Der Übergang zwi-
schen blau und rot entspricht der 36 s−1-Isolinie der nPV und illustriert damit den für die Auswer-
tung verwendeten Rand des Polarwirbels.
4. Februar 1998 18. Februar 1998
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4 Ozonverluste im Polarwirbelgeprägt war [Naujokat, 2000]. Erst Ende Januar fielen die Temperaturen im Polarwirbel wieder
für kurze Zeit unter TNAT. Durch Leewellen induzierte polare Stratosphärenwolken wurden
zwischen dem 22. und dem 26. Januar über Kiruna beobachtet, wobei die stärksten PSCs am
25. Januar in einem Höhenbereich zwischen 20 und 21 km (etwa 475 bis 500 K) auftraten
[Behrendt et al., 2000]. Zwischen dem 24. und dem 26. Januar wurden auch in Sodankylä
zwischen 20 und 23 km Höhe (entsprechend etwa 465 - 540 K) PSCs beobachtet [Kivi, 2000].
Anfang Februar erwärmte sich die Stratosphäre wieder. Erst nach Mitte Februar fielen die
Temperaturen im Polarwirbel noch ein letztes Mal für einige Tage unter die TNAT -Grenze, und
auch diesmal konnten PSCs beobachtet werden. So wurde in der Nacht vom 16. auf den 17.
Februar eine PSC-Schicht über Andøya beobachtet [Hansen, 2000] sowie am 17. Februar
eine Schicht mit festen PSC-Teilchen über Sodankylä [Kivi, 2000]. Das final warming fand
Anfang April statt [Naujokat, 2000].
4.2.2 Die Kampagne
Im Winter 1997/98 standen nur sehr wenige Ozonsonden für die Matchkampagne zur Verfü-
gung, die im wesentlichen Restbestände der vorhergehenden Kampagne im Winter 1996/97
sowie national geförderte Sonden waren. Die Koordinierung der Ozonsondenstarts fand im





























Abbildung 4.10: Ozonsondenstationen, die an der Kampagne im Winter 1997/98 teilgenommen
haben. Diejenigen Stationen, deren Daten für die Bestimmung des Ozonverlustes innerhalb der
Polarwirbels verwendet werden konnten, sind durch die ausgefüllten Punkte gekennzeichnet.59
4 Ozonverluste im PolarwirbelInsgesamt wurden in diesem Winter von den teilnehmenden Stationen aus 348 Sonden
gestartet, von denen etwa 200 innerhalb des Polarwirbels messen konnten. An dieser Kampa-
gne beteiligten sich 29 Stationen, die in Abbildung 4.10 dargestellt sind.
4.2.3 Ergebnisse
In Abbildung 4.11 A auf der folgenden Seite 61 sind die über den Vortex gemittelten Ozonver-
lustraten pro Tag für den Winter 1997/98 in einem Höhen- Zeitschnitt dargestellt. Die Abbil-
dung 4.11 B enthält die zugehörigen statistischen Fehler. Durch die geringe Anzahl der
Sonden ist die Anzahl der Matche (vor allem in den unteren isentropen Niveaus) niedriger als
in den vorhergehenden Jahren. Für diese Abbildung wurde deshalb die zeitliche Auflösung
auf ± 10 Tage verschlechtert, damit in allen Höhenschichten genügend Matche zur Verfügung
standen. Im Januar tritt nur einer schmalen isentropen Höhenschicht um 475 K schwacher
Ozonverlust auf (die Abbauraten unterhalb von 425 K sind aufgrund des hohen statistischen
Fehlers nicht signifikant von Null verschieden). Ab Februar treten um das 490 K Niveau
höhere Ozonverlustraten auf, die sich gegen Ende Februar weiter nach unten ausdehnen.
Maximale Ozonverlustraten von −28 ± 8 ppbv/Tag werden gegen Ende Februar in 450 K und
490 K erreicht.
Der integrierte Ozonverlust, dessen Berechnung auf Seite 52 erklärt ist, beträgt für den dar-
gestellten Bereich 13 ± 7 DU. Obwohl in dieser Analyse nicht der gesamte vertikale und zeitli-
che Bereich abgedeckt ist, in dem Ozonverlust erwartet werden könnte, ist dieser Wert für
den integrierten Ozonverlust sehr klein. Im vorhergehenden Winter 1996/97 wurde ein akku-
mulierter Ozonverlust von 43 ± 9 DU beobachtet (siehe Seite 51), in den davorliegenden Jah-
ren 1994/95 und 1995/96 jeweils 120-160 DU [Rex et al., 1999; Goutail et al., 1999, Müller et
al., 1997].
Abbildung 4.12 auf Seite 62 zeigt die zeitliche Entwicklung der über den Vortex gemittelten
Ozonverlustrate pro Sonnenstunde in 475 K. Bei dieser und den nachfolgenden Analysen
wurden für die einzelnen Regressionen der Auswertung wieder Ensemble von Matchen aus
einem 14 Tage umfassenden Zeitraum verwendet. Im Januar sind Ozonverlustraten von bis zu
−10 ± 6 ppbv/Tag zu sehen. Dieser Ozonverlust ist zwar signifikant bezüglich des 1σ-Fehlers,
jedoch nicht bezüglich 2σ. Die zugehörige Verteilung der Matche über den Polarwirbel ist in
Abbildung 4.13 zu sehen. Bis auf die inneren 20% sind alle Bereiche des Polarwirbels zwi-
schen Mitte Januar und Ende Februar relativ gleichmäßig abgedeckt, so daß angenommen
werden kann, daß das Ergebnis repräsentativ für den Wirbel ist.
In höheren Niveaus des Polarwirbels ergibt sich bezüglich der Ozonverlustraten ein anderes
Bild. Abbildung 4.14 A auf Seite 63 zeigt die Ozonverlustraten pro Sonnenstunde in
490 ± 10 K. Hier werden Mitte Februar deutlich signifikant von Null verschiedene Abbauraten
von bis zu −26 ± 10 ppbv/Tag (Abbildung 4.14 B) erreicht. Dieser Unterschied zu den Ver-
lustraten im 475 K Niveau ist zunächst irritierend, da die Flächen ANAT in beiden Höhen-
schichten vergleichbar sind, und man deshalb ein ähnliches Ausmaß Chloraktivierung60




















Abbildung 4.11: A: Ozonverlustraten pro Tag als Funktion der Höhe und der Zeit. Die feinen
schwarzen Linien sind die 0,3, 0,7, 1,5, 4,0 und km Isolinien für ANAT. Die gestrichelten
Linien geben das mittlere diabatische Absinken innerhalb des Polarwirbels aus den SLIMCAT-
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Abbildung 4.12: Ozonverlustraten für 1998 innerhalb des Polarwirbels im 475 ± 10 K isentropen
Niveau. Die ausgefüllte Fläche ANAT gibt die geographische Ausdehnung derjenigen Fläche in
der Nordhemisphäre an, deren Temperatur nach den Analysen des EZMW unterhalb von TNAT
lag.
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Abbildung 4.13: Relative Position der einzelnen Matchereignisse in 475 K, die die Grundlage für
die in Abbildung 4.12 dargestellte Analyse bilden. Für die Definition der relativen Position siehe
Abbildung 4.5.62
4 Ozonverluste im Polarwirbelerwarten sollte. Eine mögliche Erklärung für diesen Unterschied liefert der Höhen-Zeitschnitt
in Abbildung 4.11 A. Berücksichtigt man das durch die gestrichelten Linien gekennzeichnete
diabatische Absinken innerhalb des Polarwirbels und verfolgt die entsprechenden Luftschich-
ten zurück, wird deutlich, daß die Luftschicht, die sich Mitte Februar in 490 K befindet, Ende
Januar und Anfang Februar größere Flächen unterhalb von TNAT beinhaltete als diejenige, die
Mitte Februar auf 475 K abgesunken war. Die 490 K-Schicht könnte also in diesem Zeitraum
mehr Chloraktivierung erfahren haben als die 475 K-Schicht, was dann der Grund für die
unterschiedlichen Ozonabbauraten wäre.
Diese Erklärung scheint aber deshalb unwahrscheinlich, weil während der kalten Periode
Ende Januar selbst in keinem der Niveaus starker Ozonabbau auftrat, sondern dieser erst im
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Abbildung 4.14: Ozonverlustraten für 1998 im 490 ± 10 K isentropen Niveau. A: Ozonverlustra-
ten pro Sonnenstunde. B: Ozonverlustraten pro Tag. Alles andere wir in Abbildung 4.12.63
4 Ozonverluste im Polarwirbellustraten im Februar um 490 K steigen scheinbar schon vor dem Absinken der Temperaturen
an, doch kann dies auch mit der geringen zeitlichen Auflösung von 20 Tagen erklärt werden1.
Eine bessere Erklärungsmöglichkeit bietet sich, wenn man sich anschaut, wo im Polarwirbel
der Ozonabbau stattgefunden hat. Abbildung 4.15 A auf Seite 65 zeigt die Ozonverlustraten
für verschiedene Bereiche des Polarwirbels, wobei die Matchereignisse zwischen dem 10.
Februar und dem 10. März in einem Höhenbereich zwischen 430 K und 500 K verwendet wur-
den. Während im Innern des Polarwirbels kein signifikanter Ozonabbau auftritt, erreichen die
Verlustraten zum Rand des Polarwirbels hin −4,8 ± 1,8 ppbv/Sonnenstunde. Die zugehörigen
Minimumtemperaturen Tmin (siehe Abbildung 4.15 B) liegen am Rand des Polarwirbels nur
geringfügig niedriger als im Innern des Wirbels, allerdings wird am Rand im Gegensatz zum
Wirbelzentrum in einigen Luftpaketen TNAT unterschritten. Da aufgrund der geographischen
Gegebenheiten der Rand des Polarwirbels häufig über gebirgigen Landmassen zu finden ist,
können hier auch gehäuft orographisch induzierte Schwerewellen, sogenannte Leewellen
(siehe Abschnitt 2.1.5) entstehen, die zu Temperaturfluktuationen und damit lokaler PSC-Bil-
dung in eingegrenzten vertikalen Schichten führen können. Carslaw et al. [1998] zeigten mit
Hilfe von Modellrechnungen, daß solche PSCs innerhalb kürzester Zeit zu einer fast vollstän-
digen Chloraktivierung in den beteiligten Luftmassen führen können. Wie in Abschnitt 5.3 aus-
führlich diskutiert wird, ist der Einfluß von Leewellen auf den hier beobachtete Ozonverlust am
Rand des Polarwirbels sehr wahrscheinlich.
4.2.4 Vergleich mit anderen Ergebnissen
Für den Winter 1997/98 gibt es nur wenige experimentelle Studien zum Ozonverlust.
Goutail et al. [2000] bestimmten eine Totalreduktion von 20% innerhalb des Polarwirbels,
wobei die stärksten Ozonverluste im Februar auftraten. Obwohl dieses Ergebnis nicht quanti-
tativ mit dem hier bestimmten Ozonverlust vergleichbar ist, zeigt sich doch eine generelle
Übereinstimmung bezüglich des Zeitraums des stärksten Ozonverlustes.
Langer et al. [1999] leiteten chemische Ozonverluste aus Ozonmessungen mit einem Mikro-
wellenradiometer, die in Ny-Ålesund durchgeführt wurden, ab. Das Meßgerät besitzt eine ver-
tikale Auflösung von 8 km. Das entspricht in 475 K etwa einer Auflösung von 150 K. Die
angegebenen Vortexmittelwerte für die Ozonverlustraten in 475 K sind im Dezember und
Anfang Februar nicht signifikant von Null verschieden und erreichen Ende Februar eine Ver-
lustrate von −32 ± 10 ppbv/Tag bzw. −4 ± 1.25 ppbv/Sonnenstunde. Dies ist gut mit den für
Ende Februar mit Match bestimmten Verlustraten in 450 K und 490 K kompatibel, so daß die
Ergebnisse unter Berücksichtigung der unterschiedlichen vertikalen Auflösungen gut überein-
stimmen.
1. Hier ist auch noch eine weitere Ungenauigkeit in der Zeitauflösung zu berücksichtigen: Die
Zuordnung eines Matches zu einem bestimmten Datum erfolgt über den zeitlichen Mittelwert
der beiden Sondierungen. Da der zeitliche Abstand der Sondierungen bis zu elf Tagen
betragen kann, kann der Matchzeitraum bis zu 5,5 Tage aus dem angegebenen Zeitintervall
herausragen.64
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Abbildung 4.15: Ozonverlustraten zwischen dem 10. Februar und dem 10. März 1998 für ver-
schiedene relative Positionen im Polarwirbel (Diagramm A) und die zugehörigen Tmin-Werte der
Luftpakete (Diagramm B). Die Daten stammen aus dem Höhenbereich zwischen 430 K und
500 K. Auf der Skala der relativen Position im Polarwirbel entspricht 0 dem Wirbelkern und 1
dem Wirbelrand (36 s−1). Gleiche Abschnitte auf der Skala entsprechen gleichen Flächenantei-
len des Polarwirbels. Beispielsweise entspricht ein Wert von 0,3 derjenigen PV-Isolinie, die 30%
der Wirbelfläche umschließt. Tmin ist die minimale Temperatur, die das Luftpaket im Matchzeit-
raum und den zehn vorhergehenden Tagen durchschritten hat (siehe Abschnitt 3.4.3). Die verti-
kalen Linien geben in Diagramm A den statistischen Fehler 1σ an, in Diagramm B den Bereich
der vorkommenden Tmin Werte der einzelnen Luftpakete.65
4 Ozonverluste im Polarwirbel4.3 Winter 1998/99
4.3.1 Meteorologische Situation
Der Winter 1998/99 war der bisher wärmste mit Match untersuchte Winter. Nach einem relativ
kalten Beginn des Winters, in dem schon Ende November Temperaturen unterhalb von TNAT
auftauchten, entwickelte sich Mitte Dezember eine Stratosphärenerwärmung. Diese war die
erste als major warming klassifizierte Stratosphärenerwärmung seit dem Winter 1990/91, und
erst die zweite schon im Dezember stattfindende große Stratosphärenerwärmung in der 41
Jahre umfassenden Berliner Datenreihe [Naujokat, 2000]. Die Temperaturen in der polaren
Stratosphäre fielen ab Mitte Januar langsam wieder, blieben jedoch noch bis in den Februar
hinein deutlich oberhalb der TNAT -Grenze. In der ersten Februarhälfte traten wieder Tempera-
turen unterhalb von TNAT auf. Mitte Februar entwickelte sich jedoch eine weitere Stratosphä-
renerwärmung, die die kalte Periode beendete. Trotz des schwach ausgeprägten Polarwirbels
fand das final warming relativ spät, nämlich erst Anfang Mai statt [Naujokat, 2000].
Die einzigen Messungen polarer Stratosphärenwolken im Winter 1998/99 konnten am 2.
Dezember über Sodankylä (Finnland) gemacht werden, wobei die PSCs in einer Höhen-
schicht zwischen 545 K und 590 K detektiert wurden [Kivi et al., 2000]. Dies liegt weit ober-
halb des mit Match untersuchten Höhenbereiches. Visuell konnten polare
Stratosphärenwolken am 1. und 2. Dezember in Kiruna (Schweden) beobachtet werden [Kirk-
wood, 2000]. Für die zweite kalte Phase im Februar sind keine Messungen von PSCs


















Abbildung 4.16: Normierte potentielle Wirbelstärke am maximalen nPV-Gradienten in 475 K für
die verschiedenen Jahre. Die Fehlerbalken geben die einfache Standardabweichung an.66
4 Ozonverluste im Polarwirbelgesamten Winters 1998/99 trotz häufig durchgeführter Lidar-Messungen keine PSCs nachge-
wiesen werden [Neuber, 2000]. Dies schließt jedoch nicht aus, daß sich in diesem Zeitraum
überhaupt PSCs bilden konnten.
Da der polare Vortex insgesamt sehr viel schwächer ausgeprägt als in den vorhergehenden
Jahren war, wurde die sonst in allen Jahren einheitlich verwendete nPV-Wert von 36 s−1 für
die Definition des Wirbelrands nicht übernommen. Auf dem 475 K Niveau wurde aus den Ana-
lysen des EZMW der maximale Gradient in der potentiellen Wirbelstärke in äquivalenter
Breite analog zu dem von Nash et al. [1996] vorgeschlagenen Verfahren bestimmt. In Abbil-
dung 4.16 ist die über jeweils einen Monat gemittelte zeitliche Entwicklung der normierten
potentiellen Wirbelstärke am maximalen nPV-Gradienten in 475 K für die verschiedenen
Jahre abgebildet. Die nPV am maximalen Gradienten in den ersten drei Monaten des Jahres
1999 liegt deutlich unterhalb der entsprechenden Werte für die vier vorhergehenden Jahre.
Der Mittelwert der täglichen nPV-Werte am maximalen Gradienten im Januar und Februar
1999 lag bei 29,7 ± 1,1 s−1. Der für die Matchauswertung verwendete nPV-Wert für den Vor-





















Abbildung 4.17: Normierte potentielle Wirbelstärke (obere Zeile) und Temperaturen der EZMW-
Analysen auf der 475 K isentropen Fläche für zwei Tage im Winter 1998/99. Die weiße Linie
umreißt diejenige Fläche, in der die Temperatur unerhalb von TNAT liegt.67
4 Ozonverluste im PolarwirbelIn Abbildung 4.17 auf der vorhergehenden Seite sind aus den EZMW-Analysen abgeleitete
Karten der nPV und der Temperatur auf der 475 K Isentropen gezeigt. Die Skala der nPV ist
hier gegenüber derjenigen von Abbildung 4.9 (Winter 1997/98) verschoben, so daß der für die
Auswertung verwendete Wirbelrand, der diesmal durch die 30 s−1 Isolinie gegeben ist, wieder
dem Übergang zwischen rot und blau entspricht. Es ist einmal der 15. Januar dargestellt, an
dem ein deutlich gestörter Polarwirbel zu erkennen ist und die Temperaturen im Polargebiet
größtenteils oberhalb von 203 K liegen. Der 12. Februar hingegen fällt in die kalte Phase, und
es ist ein kleines Gebiet synoptischer Temperaturen unterhalb von TNAT über Skandinavien zu
erkennen.
4.3.2 Die Meßkampagne
Die Kampagne des Winters 1998/99 fand zwischen Dezember 1998 und Ende Februar 1999
statt. Die Ozonsondenstarts wurden dabei sowohl innerhalb als auch außerhalb des Polarwir-
bels koordiniert. In diesem Kapitel werden jedoch nur die Ergebnisse innerhalb des Polarwir-
bels diskutiert - eine Beschreibung der Ergebnisse außerhalb des Wirbels findet sich in



































Abbildung 4.18: Ozonsondenstationen der Kampagne im Winter 1998/99. Die ausgefüllten
Punkte kennzeichnen diejenigen Stationen, deren Daten für die Bestimmung des Ozonverlustes
innerhalb des Polarwirbels verwendet werden konnten.68
4 Ozonverluste im Polarwirbel4.3.3 Ergebnisse
In Abbildung 4.19 A auf der folgenden Seite 70 ist die zeitliche Entwicklung der Ozonverlustra-
ten pro Tag sowie die geographische Ausdehnung der Temperaturen unterhalb von TNAT für
475 ± 10 K zu sehen. Es tritt kein signifikanter Ozonverlust auf. Die einzige Periode, während
der TNAT auf diesem isentropen Niveau unterschritten wurde, liegt um den 10. Februar. Kei-
nes der Luftpakete, die in die Matchanalyse eingehen, hat jedoch in der zehntägigen
Geschichte vor der ersten Sondierung oder zwischen den beiden Sondierungen TNAT unter-
schritten (Abbildung 4.19 B). Die relativ kleine Fläche des Polarwirbels, in der es im Februar
möglicherweise polare Stratosphärenwolken gegeben haben könnte, wurde also mit Match
nicht direkt beprobt, so daß der Ozonabbau eventuell unterschätzt wurde. Wegen der gerin-
gen geographischen Ausdehnung des kalten Gebietes ist jedoch anzunehmen, daß der Effekt
nicht sehr groß sein kann. Diese Annahme wird auch dadurch unterstützt, daß die einzelnen
Matchereignisse im Februar die verschiedenen nPV-Bereiche des Polarwirbels sehr homogen
abdecken (Abbildung 4.19 C). Die berechneten Ozonverlustraten können deshalb als reprä-
sentativ für einen Großteil des Polarwirbels betrachtet werden.
Dieses Ergebnis unterscheidet sich deutlich von den mit Match erzielten Ergebnissen für alle
vorhergehenden Winter. Einerseits bestätigt diese Beobachtung eindrücklich das
momentante Verständnis des saisonalen, polaren Ozonabbaus, nach dem erst das Auftreten
genügend niedriger Temperaturen den Anstoß für verstärkten katalytischen Ozonabbau
geben kann. Andererseits stellt dieses Ergebnis als eine Art Nullabgleich auch eine Vali-
dierung der Matchmethode dar.
Wie im Winter 1996/97, in dem der chemische Ozonabbau von einem reduzierten Transport
ozonreicher Luft nach Norden flankiert wurde und so extrem niedrige Ozonsäulendichten
zustande kamen, arbeiteten auch im Winter 1998/99 die Dynamik und die Chemie zusammen
in dieselbe Richtung - allerdings in diesem Fall in Richtung hoher Ozonsäulendichten. Der
ausgebliebene chemische Ozonverlust im Winter 1998/99 und das vergleichsweise starke
diabatische Absinken der Luftmassen im Polarwirbel führte zu Ozonmischungsverhältnissen,
die für die neunziger Jahre ungewöhnlich hoch lagen. Im 475 K Niveau lag das gemittelte
Ozonmischungsverhältnis aller Ozonsondierungen, die im Februar und März innerhalb des
Polarwirbels messen konnten, bei 3,7 ± 0,3 ppmv (bzw. bei 3,8 ± 0,3 ppmv, wenn nur diejeni-
gen Sondierungen mit normierten PV-Werten oberhalb von 36 s−1 berücksichtigt werden)1.
Dies ist deutlich höher als in den beiden vorhergehenden Jahren, in denen die über Februar
und März gemittelten Mischungsverhältnisse im Wirbel bei 3,1 ± 0,4 ppmv (1997) und
3,0 ± 0,3 ppmv (1998) lagen.
1. Der Fehler gibt die einfache Standardabweichung an.69
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Abbildung 4.19: A: Ozonverlustrate pro Tag in 475 ± 10 K. Jeder Punkt enthält Matchereignisse
aus einem zeitlichen Bereich von ± 7 Tagen um das angegebene Datum, deren Anzahl kursiv am
unteren Rand des Diagramms angegeben ist. Die vertikalen Linien bezeichnen die 1σ Fehler der
Regressionsanalyse. B: Tmin Werte der entsprechenden Luftpakete. Die vertikale Position der
Symbole entspricht dem mittleren Tmin der einzelnen Matchereignisse, die vertikale Linie gibt
den Bereich der vorkommenden Tmin Werte an. Die gestrichelte horizontale Linie zeigt etwa
TNAT. C: Relative Position der einzelnen Matchereignisse (siehe Abbildung 4.5 für eine Erklärung
der relativen Position).
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4 Ozonverluste im Polarwirbel4.3.4 Vergleich mit anderen Ergebnissen
Rex et al. [2000] bestimmten den chemischen Ozonverlust innerhalb des Polarwirbels durch
die zeitliche Entwicklung der mittleren Ozonsondenprofile unter Berücksichtigung des diabati-
schen Absinkens (siehe Abschnitt 3.2.1). Auch mit dieser Methode wurde zwischen Anfang
Januar und Ende Februar in einem vertikalen Bereich zwischen 400 K und 500 K kein Ozon-
verlust im Polarwirbel beobachtet.
Vergleiche der O3/CH4 - Relation zwischen Februar/März 1999 und November 1998 aus den
HALOE Daten innerhalb des Polarwirbels zeigen kaum Unterschiede, so daß auch diese Ana-
lyse auf geringen bis keinen chemischen Ozonverlust hindeutet [Müller et al., 2000].
Goutail et al. [2000] leiteten nach der in Abschnitt 3.2.3 beschriebenen Methode einen Ozon-
verlust von 5% der Gesamtsäule innerhalb des Polarwirbels zwischen Dezember 1998 und
Ende Februar 1999 ab. Die mit derselben Methode bestimmten Ozonverluste der vorherge-
henden fünf Jahre liegen zwischen 18% und 32%, d.h. der für den Winter 1998/99 abgeleitete
Ozonverlust ist als sehr gering einzuordnen, was zu den in dieser Arbeit erzielten Ergebnis-
sen paßt.
4.4  Vergleich der verschiedenen Jahre
In den vorhergehenden Abschnitten wurden die mit der Matchmethode erzielten Ergebnisse
für die polaren Ozonverluste der Winter 1996/97, 1997/98 und 1998/99 vorgestellt. Schon in
der Betrachtung dieser drei Jahre allein wurde die große interannuale Variabilität des chemi-
schen Ozonverlustes deutlich. Auf diese Variabilität soll hier unter Einbeziehung der Ergeb-
nisse vorhergehender und nachfolgender Jahre noch einmal eingegangen werden.
In Abbildung 4.20 auf der folgenden Seite 72 ist eine Übersicht der über den Polarwirbel
gemittelten Ozonverlustraten pro Sonnenstunde auf dem 475 K isentropen Niveau für alle bis-
herigen Match Winter zu sehen1. Die Ergebnisse für die Winter 1991/92 [von der Gathen et
al., 1995; Rex et al., 1998] und 1993/94 [Herrmann, 2000] sind passive Matchanalysen, d.h. in
den entsprechenden Wintern fand keine Koordinierung der Ozonsondenstarts statt, sondern
die Analysen beruhen auf während des Winters zufällig entstandenen Matchereignissen. Die
Kampagnen und Auswertungen der Jahre 1994/95 und 1995/96 sowie 1999/2000 sind in [Rex
et al., 1997b; 1999; 2000] beschrieben.
Im Zeitraum zwischen 1990 und 2000 ist das Mischungsverhältnis des inorganischen Chlors
in 55 km Höhe ca. von 2,7 ppbv auf 3,5 ppbv gestiegen [Anderson et al., 2000]. Nimmt man
dies als Richtwert für die Entwicklung in der unteren Stratosphäre, so gab es in dem hier
betrachteten Zeitraum also einen monotonen Anstieg der Chlormenge um ca. 30%. Eine Aus-
wirkung dieser Chlorzunahme auf das Ausmaß des chemischen Ozonverlustes ist jedoch in
1. Die Daten des Winters 1994/95 stammen aus 475 ± 5 K, des Winters 1999/2000 aus 480-
485 K, aller anderen Winter aus 475 ± 10 K. Als Vortexgrenze wurde im Winter 1998/99
30 s−1 gewählt, in allen anderen Wintern 36 s−1.71























































Abbildung 4.20: Zeitlicher Verlauf der Ozonverlustraten pro Sonnenstunde in 475 K für alle Win-
ter, die bisher mit Match untersucht wurden. Die Datenpunkte geben die über den Polarwirbel
gemittelten Ozonverlustraten pro Sonnenstunde mit einem 1σ-Fehler an, wobei jeder Punkt das
Ergebnis einer linearen Regression ist, die Matchereignisse aus einem Bereich von ± 7 Tagen
um das angegebene Datum enthält. Die ausgefüllten Flächen beschreiben die geographische
Ausdehnung der Temperaturen unterhalb von TNAT auf der Nordhalbkugel, die dunklere Abstu-
fung innerhalb dieser Flächen ist die Ausdehnung von TEis.72
4 Ozonverluste im Polarwirbelden hier gezeigten Daten nicht zu erkennen. Die Ozonverlustraten für die verschiedenen
Jahre zeigen vielmehr eine große Variabilität, aus der kein zeitlicher Trend ableitbar ist. Wäh-
rend in den kalten Wintern 1991/92, 1994/95, 1995/96 und 1999/2000 maximale Verlustraten
zwischen −5 und −10 ppbv/h erreicht wurden, traten im wärmsten Winter 1998/99 trotz der
hohen Chlorbelastung keine statistisch signifikanten Ozonverlustraten auf.
Wie in den vorhergehenden Abschnitten für die Winter 1996/97, 1997/98 und 1998/99 gezeigt
wurde, läßt sich das unterschiedliche Ausmaß des Ozonverlustes statt dessen fast aus-
schließlich aus der Variabilität der meteorologischen Bedingungen erklären.
Die Ergebnisse zeigen einerseits deutlich, daß die momentane Chlorbelastung der Strato-
sphäre nicht zwangsläufig zu hohem chemischen Ozonverlust in der arktischen Stratosphäre
führen muß, wie der Winter 1998/99 zeigt, sondern daß die aktuellen Temperaturen der ent-
scheidende Parameter sind. Andererseits unterstützen sie die Annahme, daß sich ein Rück-
gang der Chlorkonzentration in der Stratosphäre nicht sofort in geringerem arktischen
Ozonverlust äußern muß. Während der nächsten Jahrzehnte, in denen weiterhin mit einer
relativ hohen Chlorkonzentration in der Stratosphäre zu rechnen ist [WMO, 1999], werden
deshalb die meteorologischen Bedingungen den Ausschlag geben, ob es zu weiteren starken
Ozonverlusten in der arktischen Stratosphäre kommt oder ob die Talsohle schon durchschrit-
ten ist.
Da offensichtlich die Temperaturen der limitierende Faktor für die Ozonzerstörung in der Arktis
sind, soll der Zusammenhang zwischen den Temperaturen und dem Ozonverlust in den
Matchdaten noch einmal genauer betrachtet werden.
Für alle Jahre gilt, daß jedem Zeitraum mit hohen Verlustraten eine relativ große geographi-
sche Ausdehnung der Flächen unterhalb TNAT vorausgeht. Der Zusammenhang des Rück-
gangs der Ozonverlustraten mit kleiner werdenden geographischen Ausdehnungen der
Temperaturen unterhalb von TNAT ist nicht ganz so eindeutig. Wenn keine Temperaturen unter
TNAT mehr auftreten, geht der Ozonverlust in vielen Jahren innerhalb von maximal 14 Tagen
auf nicht signifikant von Null verschiedene Werte zurück. Dies ist aber z.B. nicht der Fall für
den Winter 1995/96; dies konnte damit erklärt werden, daß während der besonders kalten
Periode das in großen Kondensaten eingefrorene HNO3 aus der entsprechenden Luftschicht
heraussedimentiert ist, was zu einer irreversiblen Denitrifizierung der Luftmassen geführt hat.
Gegen Ende des Winters konnte deshalb das zur Bildung des Reservoirgases ClONO2 not-
wendige NO2 nicht in ausreichender Menge freigesetzt werden, was zu einer verzögerten
Deaktivierung der Chlorradikale führte [Rex et al., 1997b]. Insgesamt spielt dieser Effekt in
den arktischen Wintern bisher jedoch nur eine untergeordnete Rolle.
Aus den Beobachtungen des Ozonverlustes läßt sich also deutlich ableiten, daß tiefe Tempe-
raturen notwendig sind, um chemischen Ozonabbau auszulösen. Wie tief diese Temperaturen
genau sein müssen, bleibt bei dieser Betrachtung jedoch offen. Die hier jeweils gezeigte geo-
graphische Ausdehnung der Temperaturen unterhalb von TNAT wurde ausgewählt, da sowohl
Modellergebnisse als auch Messungen polarer Stratosphärenwolken oder erhöhter ClO-73
4 Ozonverluste im PolarwirbelWerte darauf hindeuten, daß TNAT eine Art Grenztemperatur für den Ozonabbau darstellt.
Eine große geographische Ausdehnung von Temperaturen unterhalb von TNAT geht jedoch
mit einer noch größeren Ausdehnung von beispielsweise Temperaturen unterhalb von TNAT +
3 K einher1, und korreliert auch stark mit der Ausdehnung der Flächen, deren Temperatur
mindestens 3 K unterhalb von TNAT liegt. Welche Temperatur hier genau von Bedeutung ist,
kann aus den bisherigen Beobachtungen deshalb nicht abgeleitet werden. Eine direkte quan-
titative Bestimmung der Temperaturabhängigkeit von chemischem Ozonabbau aus den Daten
der Matchkampagnen wird im folgenden Kapitel 5 beschrieben.
1. Der Wert von 3 K wurde hier exemplarisch gewählt.74
5 Temperaturabhängigkeit der Ozonverlustraten
Die mittlerweile acht Jahre umfassende Zeitreihe von Matchanalysen stellt eine hervorra-
gende Basis für weitere statistische Untersuchungen dar, um allgemeine Merkmale des che-
mischen Ozonverlustes zu finden bzw. zu überprüfen. In diesem Kapitel wird die Abhängigkeit
der Ozonverlustraten von den stratosphärischen Temperaturen untersucht, wobei außer den
in dieser Arbeit erzielten Ergebnissen auch vorhandene Daten anderer bisheriger Matchkam-
pagnen verwendet wurden.
Die in der polaren Stratosphäre auftretenden niedrigen Temperaturen spielen eine Schlüssel-
rolle für das Zustandekommen des halogenkatalysierten Ozonabbaus. Dieser Zusammen-
hang setzt bei der Bildung polarer Stratosphärenwolken an. So nahm man zunächst an, daß
die Chloraktivierung vorwiegend durch heterogene Reaktion an der Oberfläche fester PSCs
stattfindet. Aus thermodynamischen Überlegungen ergeben sich bestimmte Schwellentempe-
raturen, unterhalb derer feste Kondensate wie NAT stabil existieren können. Die Temperatur-
abhängigkeit des Auftretens dieser Kondensate ist auch vielfach experimentell untersucht
worden [z.B. Beyerle et al., 1994; Larsen et al., 1997; Biele, 1998]. Die Bildungsmechanismen
fester Kondensate wie auch die Reaktionsgeschwindigkeiten für Reaktionen an deren Ober-
flächen sind jedoch noch weitgehend unklar [WMO, 1999].
Wie bereits in Abschnitt 2.2.7 beschrieben, zeigen neuere Laboruntersuchungen jedoch, daß
die Geschwindigkeit der Mehrphasenreaktionen an flüssigen Aerosolen die der Reaktionen
an festen Kondensaten deutlich übersteigen kann, sofern die Temperaturen niedrig genug
sind [Ravishankara und Hanson, 1996]. Diese Reaktionen sind sehr temperaturabhängig,
was hauptsächlich an der bei abnehmenden Temperaturen stark ansteigenden Löslichkeit der
Reaktanden (vor allen Dingen HCl) liegt. Man nimmt deshalb mittlerweile an, daß es weniger
die Temperaturschwellen für Phasenübergänge der PSCs sind, die für die Chloraktivierung
von Bedeutung sind, als das Ansteigen der Reaktionsgeschwindigkeiten von Multiphasenre-
aktionen auf flüssigen Aerosolen (Sulfataerosole oder auch STS) bei tiefen Temperaturen
[WMO, 1999].
Auch die Temperaturabhängigkeit des Auftretens von aktivem Chlor (ClOx) ist experimentell
untersucht worden. Toohey et al. [1993] zeigten für Flugzeugmessungen innerhalb des arkti-
schen Polarwirbels im Winter 1991/92 mit Hilfe von Rückwärtstrajektorien, daß erhöhte ClO-
Werte genau in denjenigen Luftpaketen auftraten, deren Temperatur in den beiden vorherge-
henden Wochen 195 K (in einigen Fällen auch 198 K) unterschritten hatte. Vergleichbare Stu-
dien mit Flugzeug- und Satellitendaten kommen zu ähnlichen Ergebnissen [Schoeberl et al.,
1993a, 1993b]. Auf der Südhemisphäre zeigten flugzeuggetragene Messungen in ca. 450 K
isentroper Höhe bei Temperaturen unterhalb von 195 K einen starken Anstieg von ClO,
begleitet von einem Rückgang der HCl-Konzentration, der offensichtlich unabhängig von75
5 Temperaturabhängigkeit der Ozonverlustrateneinem Anstieg der PSC-Oberflächen war [Kawa et al., 1997]. Dies wurde als Hinweis auf
Chloraktivierung an kalten Sulfataerosolen gedeutet.
Abgesehen von dem qualitativen Zusammenhang zwischen chemischem Ozonverlust und
dem Auftreten niedriger Temperaturen, wie er im vorhergehenden Abschnitt 4.4 beschrieben
wird, lagen bisher jedoch keine direkten Messungen der Temperaturabhängigkeit des Ozon-
verlustes in der Stratosphäre vor.
5.1 Temperaturabhängigkeit in einzelnen Jahren
Für die folgende Untersuchung zur Abhängigkeit der Ozonverlustraten von der Temperaturge-
schichte der Luftpakete wurden dieselben Daten verwendet, die die Grundlage für die in
Abbildung 4.20 auf Seite 72 gezeigten Diagramme bilden, dabei jedoch nur die Daten der
Winter 1994/95 bis 1999/2000, in denen eine aktive Koordinierung der Sondenstarts stattge-
funden hatte. Für die einzelnen Matchereignisse wurden die jeweiligen minimalen Temperatu-
ren Tmin in der 10-tägigen Temperaturgeschichte berechnet (siehe Abschnitt 3.4.3 für eine
genaue Definition von Tmin). Die einzelnen Matchereignisse wurden nun nach ihren Tmin-Wer-
ten gruppiert, wobei jeweils Matche aus einem 2 K breiten Tmin-Bereich zusammengefaßt
wurden. Für diese Gruppen wurden Ozonverlustraten pro Sonnenstunde bestimmt.
In Abbildung 5.1 auf der folgenden Seite 77 sind die Ozonverlustraten in Abhängigkeit von
Tmin für die Winter 1995, 1996 und 1997 dargestellt. Für 1996 wurden nur Daten bis zum 15.
Februar verwendet, da später durch Denitrifizierung die Lebensdauer des aktiven Chlors stark
verlängert war [Rex et al., 1997b] und deshalb ein direkter Zusammenhang des Ozonverlu-
stes mit niedrigen Temperaturen nicht mehr zu erwarten ist. Abbildung 5.2 auf Seite 78 zeigt
dieselbe Analyse für die darauffolgenden Winter 1998, 1999 und 2000. Generell ist zu beob-
achten, daß die höchsten Ozonverlustraten bei denjenigen Luftpaketen mit den niedrigsten
Tmin-Werten auftreten. Oberhalb von ca. 195 K (−78,15°C) treten kaum noch signifikante
Ozonverlustraten auf. Im Tmin-Bereich zwischen ca. 191 K (−82,15°C) und 195 K ist nur in
einigen Wintern hoher Ozonverlust zu sehen, während in anderen kein signifikanter Ozonab-
bau zu sehen ist. Für Tmin-Werte unterhalb von 191 K ist dagegen ausnahmslos in allen Win-
tern, in denen dieser Wert vorkommt, deutlich signifikanter Ozonverlust zu sehen.
Diese Ergebnisse deuten daraufhin, daß ein Unterschreiten von TNAT in einem Luftpaket nicht
notwendigerweise zu großen Ozonverlusten führt, sondern daß erst Temperaturen, die etwa
4 K darunter liegen, in jedem Fall deutlichen Ozonabbau auslösen. Allerdings sollte man sich
auch hier vor Augen führen, daß die Tmin-Werte auf den synoptischskaligen Temperaturanaly-
sen des EZMW beruhen, bei denen teilweise systematische Abweichungen von Meßdaten
dokumentiert wurden. So zeigte Knudsen [1996] für die Winter 1994/95 und 1995/96 im Tem-
peraturbereich um TNAT systematisch positive Abweichungen der EZMW-Analysen gegen-
über Radiosondenmessungen in der Größenordnung von 1-2 K, die jedoch nach einer
Umstellung des Algorithmus am EZMW Ende Januar 1996 nicht mehr auftraten.
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Abbildung 5.1: Ozonverlustraten pro Sonnenstunde in Abhängigkeit von Tmin. Für die Analyse
wurden jeweils Matchereignisse aus einem 2 K breiten Temperaturbereich zusammengefaßt
(gekennzeichnet durch die horizontalen Linien), deren Anzahl die kursiv gesetzten Zahlen ange-
ben, und anschließend der Ozonverlust pro Sonnenstunde berechnet. Die horizontale Position
der Datenpunkte gibt jeweils den Mittelwert der Tmin Werte an. Die vertikalen Fehlerbalken stel-
len den 1σ-Fehler der Regression dar. Als Anhaltspunkt für TNAT ist eine gestrichelte Linie bei
195 K eingezeichnet.77
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Abbildung 5.2: Wie Abbildung 5.1, jedoch für die darauffolgenden drei Jahre.78
5 Temperaturabhängigkeit der Ozonverlustraten5.2 Generelle Temperaturabhängigkeit
Für die folgende Analyse wurden die im vorhergehenden Abschnitt verwendeten Daten der
verschiedenen Winter zusammengefaßt und gemeinsam ausgewertet. In Abbildung 5.3 sind
die Ozonverlustraten für Luftpakete mit gleichem Tmin Wert im Februar dargestellt. Die Ana-
lyse enthält Daten aus allen Wintern zwischen 1995 und 2000. Während bei denjenigen Luft-
paketen, deren Tmin-Wert unterhalb von 194 K liegt, signifikanter Ozonabbau beobachtet
werden kann, zeigen die Luftpakete mit Tmin Werten oberhalb von 194 K keinen signifikanten
Ozonabbau. Die Ergebnisse zeigen damit die Existenz einer Temperaturschwelle bei ca.
194 K (etwa −79°C), die für den Ozonabbau von Bedeutung ist. Diese direkt aus den Ozonda-
ten abgeleitete Temperaturschwelle entspricht vom Zahlenwert her derjenigen Temperatur-
schwelle, die in anderen Messungen für das Auftreten erhöhter ClO-Werte in vergleichbaren
Höhen bestimmt wurde [z.B. Kawa et al., 1997].
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Abbildung 5.3: Ozonverlustraten für verschiedene Tmin Werte im Februar. Die Analyse enthält
die Matche in 475 K des jeweiligen Februars aus den Jahren 1995 bis 2000. Die vertikale gestri-
chelte Linie wurde bei einem Tmin von 195 K gezogen, was etwa TNAT in 475 K entspricht. Wie in
den vorhergehenden Abbildungen 5.1 und 5.2 wurden jeweils die Daten aus einem 2 K breiten
Tmin-Bereich zusammengefaßt, der durch die horizontalen Linien gekennzeichnet ist. Die hori-
zontale Position des Datenpunkts entspricht dem mittleren Tmin-Wert der beitragenden Matcher-
eignisse, deren Anzahl durch die kursiv gedruckten Zahlen gegeben ist. Die vertikalen
Fehlerbalken geben den 1σ-Fehler der Regression an.
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5 Temperaturabhängigkeit der OzonverlustratenVergleicht man diese Ergebnisse für Februar mit den Daten für Januar (Abbildung 5.4), fällt
auf, daß dort für vergleichbare Tmin Werte höhere Ozonverlustraten auftreten. Diese Abwei-
chungen sind nicht signifikant bezüglich des 2σ-Fehlers, und nur für einige Tmin Werte signifi-
kant bezüglich 1σ. Da sie aber einheitlich in eine Richtung tendieren, sollen kurz mögliche
Ursachen diskutiert werden.
Die höheren Ozonverlustraten im Januar verglichen mit Februar für gleiche Tmin-Werte könn-
ten z.B. durch eine längere Lebensdauer von ClOx im Januar1 erklärt werden. Diese kann
einerseits dazu führen, daß im Januar höhere ClOx Konzentrationen erreicht werden, die
dann zu höheren Abbauraten pro Sonnenstunde führen. Andererseits könnte bei einer länge-
ren Lebensdauer des aktivierten Chlors die Länge der Rückwärtstrajektorie von 10 Tagen zu
kurz sein, um den gesamten Zeitraum abzudecken, in dem eine Chloraktivierung für den
beobachteten Ozonverlust verantwortlich sein kann. Einige Luftpakete könnten deshalb
erhöhte ClOx Werte aufweisen, die auf eine vor dem Tmin-Zeitraum liegende Chloraktivierung
zurückzuführen sind. Dieser Effekt könnte erklären, daß im Januar auch im Tmin-Bereich zwi-
schen 196 K und 198 K etwas Ozonverlust beobachtet wurde. Da jedoch die Trajektorienge-
1. Die Lebensdauer von ClOx wird im wesentlichen von der NOx Konzentration bestimmt, die
im Januar aufgrund des fehlenden Sonnenlichtes kleiner sein sollte (siehe Abschnitt 2.2.8).
Januar
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1995-2000
Abbildung 5.4: Ozonverlustraten für verschiedene Tmin Werte, Januar (schwarze Quadrate) und
Februar (rote Quadrate) aus den Jahren 1995 bis 2000. Die kursiv gedruckten Zahlen am unte-
ren Rand des Diagramms geben die jeweilige Anzahl der Matchereignisse an, die zu dem dar-
überliegenden Datenpunkt für Januar beitragen. Die Zahlen für Februar sind in Abbildung 5.3
aufgeführt. Alles weitere entspricht Abbildung 5.3.























−85 −80 −75 −70
Tmin [°C]80
5 Temperaturabhängigkeit der Ozonverlustratennauigkeit mit der Länge der Trajektorien stark abnimmt [Knudsen et al., 2000], wurde es nicht
für sinnvoll erachtet, für die Analyse im Januar längere Trajektorien zu verwenden.
Um einen Eindruck zu bekommen, welchen Einfluß dieser Unterschied in den Ozonabbaura-
ten zwischen Januar und Februar auf den tatsächlich stattfindenden Ozonverlust haben kann,
wurden aus denselben Daten weiterhin die Ozonverlustraten pro Tag berechnet. Hier wurde
allerdings anders vorgegangen als bei der Berechnung der über den Vortex gemittelten
Abbauraten pro Tag für die einzelnen Jahre, die in Kapitel 4 beschrieben sind. Dort wurden,
wie in Abschnitt 3.4.2 beschrieben, zunächst durch eine lineare Regression die über der Vor-
tex gemittelten Ozonabbauraten pro Sonnenstunde bestimmt, und diese anschließend mit der
mittleren Sonnenscheindauer im Polarwirbel multipliziert. Da diese Vorgehensweise hier nicht
möglich ist, wurden die Abbauraten pro Tag hier direkt aus der linearen Regression von
gegenüber der Flugzeit des Luftpaketes bestimmt, d.h. statt für Gleichung (3-6)
wurde die least square Lösung für die Gleichung
(5-1)
bestimmt. Die so bestimmten Abbauraten sind in Abbildung 5.5 gezeigt.
Im Gegensatz zu den Abbauraten zeigen die Abbauraten keinen systematischen Unter-
schied zwischen Januar und Februar. Man kann dies dahingehend interpretieren, daß der
1995-2000
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Abbildung 5.5: Wie Abbildung 5.4, aber Ozonverlustraten pro Tag ( , siehe Text).Lt
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5 Temperaturabhängigkeit der Ozonverlustratenchemische Ozonverlust im Januar schneller abläuft als im Februar (beispielsweise weil sich
aus den oben besprochenen Gründen, die letztendlich auf die geringere Sonneneinstrahlung
zurückzuführen sind, höhere ClOx-Konzentrationen bilden können); da der Ozonabbau jedoch
sowohl im Januar als auch im Februar auf die Phasen beschränkt ist, während derer die Luft-
pakete der Sonneneinstrahlung ausgesetzt sind, führt dies insgesamt gesehen nicht zu einem
höheren Ozonabbau, da die Sonneneinstrahlung im Januar im Mittel über kürzere Zeiträume
erfolgt.
5.2.1 Ozonabbau nur im Sonnenlicht?
Aus den Daten in Abbildung 5.4 wurden nun diejenigen Matche ausgewählt, deren Tmin unter-
halb von 195 K lag. In Abbildung 5.6 ist für diese Gruppe von Matchen die Änderung des
Ozonmischungsverhältnisses gegenüber der Sonnenzeit ∆ts dargestellt. Die einfache
Regression ergibt eine mittlere Ozonabbaurate von −2,73 ± 0,27 ppbv/Sonnenstunde. Der hier-
mit zur Verfügung stehende große Datensatz von Matchereignissen, die Ozonverlust zeigen,
wurde nun zur nochmaligen Überprüfung der Annahme, daß der chemische Ozonabbau nur
unter dem Einfluß von Sonnenlicht stattfindet, genutzt. Dafür wurde eine bivariate Regression
gemäß
berechnet. Dabei ist Ld analog zur Definition von Ls (Gleichung (3-4) auf Seite 42) das zeitli-
che Mittel der Ozonverlustrate während der Dunkelzeit ∆td auf der Trajektorie. Für die mittlere















Abbildung 5.6: Änderung des Ozonmischungsverhältnisses gegenüber der Sonnenscheindauer
∆ts auf der Trajektorie. Die Analyse beinhaltet diejenigen Matche aus dem Januar und Februar
der Jahre 1995 bis 2000, deren Minimumstemperatur Tmin unterhalb von 195 K liegt. Jeder ein-
gezeichnete Datenpunkt enthält Matche mit ∆ts ± 5 h. Die eingezeichnete Regressionsgerade
ergibt für diese Auswahl von Matchen einen Ozonabbau von −2,73 ± 0,27 ppbv/Sonnenstunde.
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5 Temperaturabhängigkeit der OzonverlustratenOzonverlustrate im Sonnenlicht und die mittlere Ozonverlustrate in der Dunkelheit
ergeben sich dabei die Werte
 = −2,55 ± 0,53 ppbv/h und  = 0,10 ± 0,25 ppbv/h.
Dieses Ergebnis zeigt deutlich, daß der mit Match detektierte Ozonabbau ausschließlich unter
dem Einfluß von Sonnenlicht stattfindet, was mit dem gegenwärtigen Verständnis des chemi-
schen Ozonabbaus in der Stratosphäre konsistent ist. Diese Analyse wurde bisher nur für
eine Untergruppen von Matchen aus individuellen Jahren gemacht [Rex, 1997a], und war mit
einer größeren statistischen Unsicherheit behaftet.
5.3 Möglicher Einfluß von Leewellen im Winter 1997/98
Abbildung 5.7 zeigt noch einmal die Ozonverlustraten im Jahr 1997/98 für verschiedene Tmin-
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Abbildung 5.7: Winter 1997/98: Verlustraten für verschiedene Tmin. Der Höhenbereich umfaßt
430 K bis 500 K. Die kursiv gesetzten Zahlen geben die jeweilige Anzahl der Matchereignisse für
die Datenpunkt an, dabei bezieht sich die obere Reihe auf die Daten vor dem 10.2. (weiße Qua-
drate), die untere Reihe auf die Daten nach dem 10.2. (schwarze Quadrate).83
5 Temperaturabhängigkeit der OzonverlustratenKampagne in zwei Zeitabschnitte unterteilt wurde. Die ausgefüllten Quadrate enthalten
Matchereignisse nach dem 10. Februar 1998, beruhen also auf denselben Daten wie Abbil-
dung 4.15. Die nicht ausgefüllten Quadrate enthalten die Daten von Anfang Januar bis zum
10. Februar. Auffällig ist, daß für den niedrigsten Tmin-Bereich, der jeweils zwischen 193 K
und 195 K (−80°C und −78°C) liegt, im zweiten Zeitraum signifikanter Ozonabbau zu sehen
ist, während im ersten Zeitraum überhaupt kein Ozonverlust auftritt. Deshalb sollen im folgen-
den die jeweiligen in die Datenpunkte mit dem niedrigsten Tmin-Wert eingehenden Luftpakete
genauer betrachtet werden. Dabei werden Argumente dafür gesammelt, daß der Ozonverlust
im zweiten Zeitraum durch Leewellenaktivität über Skandinavien verstärkt wurde.
Der Datenpunkt für den früheren Zeitraum beruht auf 43 Matchereignissen, derjenige für den
späteren Zeitraum auf 13 Matchereignissen. Im Mittel verbrachten die Luftpakete aus dem frü-
heren Zeitraum 12 Stunden unterhalb von 195 K, von denen 6 Stunden zwischen den beiden
Sondierungen lagen. Die 13 Luftpakete aus dem späteren Zeitraum verbrachten im Mittel 6
Stunden unterhalb von 195 K, von denen 5 Stunden zwischen den beiden Sondierungen
lagen. Die Luftpakete beider Zeiträume erfuhren solche niedrigen Temperaturen also nur
kurzzeitig, und teilweise zwischen den Match-Sondierungen.
Wie aus den Analysen in Abschnitt 5.1 hervorgeht, muß eine Minimumtemperatur zwischen
191 K und 195 K nicht notwendigerweise zu hohem Ozonverlust führen, so daß die Frage
naheliegt, ob im späteren Zeitraum mesoskalische Temperaturfluktuationen eine Rolle
gespielt haben könnten, die dazu führten, daß die reale Minimaltemperatur der Luftpakete
unterhalb des Tmin-Wertes lag. Elf der 13 Luftpakete aus der späteren Periode erfuhren die
Temperaturen unterhalb von 195 K zwischen dem 17. und dem 19. Februar über den skandi-
navischen Bergen, und zwar in einem Höhenbereich zwischen 480 K und 500 K. Dies fand
jeweils entweder kurz vor der ersten Sondierung oder zwischen den beiden Sondierungen
statt. Im Zeitraum davor (also bis zu zehn Tage vor der ersten Sondierung) lagen bei allen Tra-
jektorien die Temperaturen oberhalb von 195 K.
Die Temperaturverteilung in 475 K für den 18. Februar ist in Abbildung 5.8 auf Seite 85
gezeigt. Man erkennt ein Kältegebiet über Skandinavien, das sich am Rand des Polarwirbels
befindet. Um diesen Zeitpunkt gab es mehrere PSC-Beobachtungen. In der Nacht vom 16.
auf den 17. Februar wurden mit einem Lidargerät PSCs über Andøya (Nordnorwegen) beob-
achtet [Hansen, 2000]. In Sodankylä (Finnland) wurden am 17. Februar zwischen 18,5 km
und 19,5 km Höhe eine PSC-Schicht beobachtet, die aus festen Teilchen (PSC Ia, vgl.
Abschnitt 2.2.6) bestand [Kivi, 2000]. Diese Höhe entspricht unter Berücksichtigung von
Radiosondendaten in etwa einer potentiellen Temperatur von 440 K bis 465 K, liegt also
etwas unterhalb der isentropen Höhe, in der der Ozonverlust beobachtet wurde. Allerdings
kann die Beziehung zwischen der geometrischen Höhe und der potentiellen Temperatur unter
dem Einfluß von Leewellen sehr variabel sein.
Ab dem 19. Februar wurden in Ny-Ålesund mit einem Mikrowellenradiometer erhöhte ClO-
Werte gemessen [Klein et al., 2000]. In Abbildung 5.9 auf Seite 86 ist der Verlauf einer Trajek-84
5 Temperaturabhängigkeit der Ozonverlustratentorie zu sehen, die am 19.2.1998 um 12:00 UT (universal time = Greenwich-Zeit) in Ny-Åle-
sund im 475 K isentropen Niveau endet. Man erkennt, daß das entsprechende Luftpaket
zwischen dem 16. und dem 17. Februar die skandinavischen Bergrücken überquert hatte.
Auch dies ist ein weiterer Hinweis darauf, daß der hier beobachtete Ozonverlust durch Chlor-
aktivierung verursacht wurde, die zwischen dem 16. und dem 19. Februar über Skandinavien
stattfand.
In Abbildung 5.10 auf Seite 86 sind die Ergebnisse eines Leewellen-Vorhersagemodells
(Mountain Wave Forecast Model, [Bacmeister et al., 1994]) für den 18. Februar 1998, 12:00
UT in 50 hPa zu sehen [Eckermann, 2000]. Das geographische Gebiet mit den niedrigsten
synoptischen Temperaturen, das sich über Skandinavien befindet, fällt demnach mit einer
hohen Schwerewellenaktivität zusammen. Die berechnete Amplitude der Temperaturabwei-
chungen kann dabei an einigen Orten mehr als 8 K betragen. Während die Situation auch am
16., 17. und 19. Februar ähnlich ist, befindet sich das Kältegebiet in den Tagen vorher und
nachher außerhalb derjenigen Zonen, in denen Leewellenaktivitäten zu erwarten sind. Die
starke Leewellenaktivität in anderen geographischen Gebieten fällt mit synoptischen Tempe-
raturen weit über 200 K zusammen, so daß es unwahrscheinlich ist, daß dort durch die Lee-
wellen TNAT unterschritten wurde. In der Summe deuten die Beobachtungen darauf hin, daß














Abbildung 5.8: Temperaturverteilung in 475 K am 18. Februar 1998 nach den EZMW Analysen.
Die fette schwarze Linie bezeichnet den Rand des Polarwirbels. Weiß umrandet sind die
Gebiete, in denen die Temperatur unterhalb von TNAT liegt.85
5 Temperaturabhängigkeit der OzonverlustratenAbbildung 5.9: Trajektorie eines Luftpaketes, das sich am 19.2.1998 um 12:00 UT im 475 K
Niveau über Ny-Ålesund befindet. Die fetten Punkte geben die Position der Trajektorie um 00:00



























































February 18, 1998 at 12:00Z
GSFC DAO 2.5ox2o
assimilated data
Abbildung 5.10: Berechnete maximale Amplituden der durch Leewellen verursachten Tempera-
turschwankungen am 18. Februar 1998 um 12:00 UT. Die Daten wurden von S. Eckermann
[2000] mit einem Leewellen-Vorhersagemodell [Bacmeister et al., 1994] berechnet. Die hell-
blauen Konturen zeigen die synoptischen Temperaturen zum selben Zeitpunkt.86
6 Match in mittleren Breiten
6.1 Ozonabbau in mittleren Breiten
In mittleren Breiten ist ein Rückgang des stratosphärischen Ozons bislang nur als statistischer
Trend meßbar. Die natürliche Variabilität in der Ozonsäule in mittleren Breiten ist hoch, und
wird durch unterschiedliche dynamische Vorgänge verursacht. Synoptische Schwankungen,
die im Zeitraum von Tagen auftreten, können eine Variabilität von 30 % verursachen, die jah-
reszeitlichen Schwankungen liegen bei etwa 15 % gegenüber dem Jahresmittel [WMO, 1999].
Durch die QBO1 (Quasi-Biennial Oscillation) werden im Mittel Fluktuationen von 2-4 % her-
vorgerufen. Weitere Schwankungen werden durch die ENSO2 (El Niño/ Southern Oscillation),
die NAO (North Atlantic Oscillation, s.u.) und den elfjährigen Sonnenfleckenzyklus verursacht.
Um einen möglichen Trend in einer Zeitreihe sichtbar zu machen, werden deshalb statistische
Modelle angewendet, in denen diese bekannten dynamischen Einflüsse berücksichtigt wer-
den. Für den Bereich zwischen 50˚N und 65˚N und den Zeitraum von 1979 bis 1997 ergibt
sich in der Ozonsäule im Sommer/Herbst ein Trend von −2,8 ± 1,3 %/Dekade und im Win-
ter/Frühjahr ein Trend von −4,4 ± 2,6 %/Dekade. Diese Trends sind jedoch regional sehr
unterschiedlich - so beträgt beispielsweise der Trend im Frühjahr über Europa etwa
−7 %/Dekade. Ein Großteil des beobachteten Trends resultiert, wie auch der polare Ozonab-
bau im Winter und Frühjahr, aus der unteren Stratosphäre [WMO, 1999]. Während jedoch die
Ursachen für die starke saisonale Ozonabnahme an den Polen weitgehend verstanden und
unumstritten sind, ist die Zuordnung des Trend in mittleren Breiten zu bestimmten Ursachen
schwierig.
In den Jahren 1992 und 1993 wurden in mittleren Breiten besonders niedrige Ozonsäulen-
dichten gemessen, was mit der Eruption des Mt. Pinatubo und der damit verbundenen stark
erhöhten Aerosolbelastung der Stratosphäre in Verbindung gebracht wurde [WMO, 1999]. Ob
diese Kopplung allerdings durch direkte chemische Effekte oder eher durch dynamisch Verän-
derungen hervorgerufen wurde, ist umstritten.
So konnten Solomon et al. [1996, 1998] den Verlauf des Ozonverlustes seit 1979 mit Hilfe
eines 2D-Modells rekonstruieren und kommen zu dem Schluß, daß dieser durch die Zunahme
der stratosphärischen Chlor- und Brombelastung unter Berücksichtigung der jeweiligen Aero-
solverteilung erklärt werden kann. Danach führt insbesondere Chloraktivierung auf kalten
1. Siehe Fußnote auf Seite 12.
2. ENSO bezeichnet eine großräumige Variation sowohl der Meeresoberflächentemperaturen
als auch der zonalen Luftdruckdifferenzen im tropischen Pazifik, die einen Einfluß auf die
troposphärischen Zirkulationsmuster und damit auf planetare Wellen in der Stratosphäre
hat. Die Periodenlänge schwankt zwischen zwei und fünf Jahren.87
6 Match in mittleren BreitenAerosolen (bei 200 K bis 210 K) zu in-situ chemischem Ozonverlust in mittleren Breiten, der
dadurch bei einer hohen Aerosolbelastung nach starken Vulkanausbrüchen ansteigt.
Neben der stratosphärischen Chemie beeinflussen die Vulkanaerosole jedoch auch die Strah-
lungseigenschaften und damit die Dynamik der Atmosphäre. Hadjinicolaou et al. [1997] konn-
ten mit Hilfe des SLIMCAT Modells die niedrigen Ozonsäulenwerte in 1992/1993 simulieren,
ohne direkte chemische Effekte der Vulkanaerosole zu berücksichtigen, und kommen zu dem
Schluß, daß der Ozontrend in mittleren Breiten durch die interannuale Variabilität der Zirkula-
tion und den Transport ozonarmer Luft aus den Polargebieten erklärt werden kann. Auch
Chipperfield [1999] kommt mit Hilfe von SLIMCAT Simulationen zu dem Ergebnis, daß der
direkte chemische Einfluß der Vulkanaerosole in 1992/1993 gegenüber dem dynamischen
Einfluß nur einen geringen Anteil an der negativen Ozonanomalie in nördlichen mittleren Brei-
ten hat.
Knudsen et al. [1998b] begründen einen Teil des Trends durch den Transport der durch che-
mischen Ozonabbau in Mitleidenschaft gezogenen Luft am Ende des Winters aus den Polar-
gebieten in die mittleren Breiten.
Weitere Studien, in denen die Bedeutung der dynamischen Veränderungen hervorgehoben
wird, stammen von Hood et al. [1997], die einen großen Teil des zonal gemittelten Ozontrends
von 1979-1991 in mittleren Breiten auf eine Änderung des advektiven Transports zurückfüh-
ren, und Steinbrecht et al. [1998], die ein Viertel des Ozontrends der letzten 30 Jahre über
Hohenpeißenberg mit einem lokalen Trend in der Tropopausenhöhe erklären. In einer Studie
von Appenzeller et al. [2000] konnte ein Viertel des lokalen negativen Ozontrends der letzten
30 Jahre über Arosa (Schweiz) auf einen Trend der NAO1 zurückgeführt werden, und ande-
rerseits für Reykjavik (Island) gezeigt werden, daß hier erst unter Berücksichtigung der NAO
ein negativer Ozontrend sichtbar wird, da der Trend in der NAO hier in Richtung höherer
Ozonsäulendichten wirkt.
Wenig Einfluß scheint dagegen der Transport von prozessierter (also aktives Chlor enthalten-
der) Luft aus dem Polarwirbel in mittlere Breiten, wo dann in-situ chemischer Ozonverlust
stattfinden könnte, zu haben [Norton und Chipperfield, 1995; WMO, 1999].
Es gibt bisher jedoch keinen experimentellen Nachweis für in-situ chemischen Ozonverlust in
mittleren Breiten. Deshalb soll im folgenden der Frage nachgegangen werden, inwieweit ein
solcher Ozonverlust in mittleren Breiten mit der Matchmethode detektiert werden kann. In den
Wintern 1996/97 und 1998/99 war die Koordination der Ozonsondenstarts auf die mittleren
Breiten ausgedehnt worden, so daß hier eine relativ hohe Anzahl von Matchen außerhalb des
Polarwirbels vorliegt, die der folgenden Auswertung zugrunde liegen. In diesen Jahren war die
starke Aerosolbelastung der Stratosphäre durch den Ausbruch des Mt. Pinatubo schon wie-
der weitgehend abgeklungen [WMO, 1999]. Die folgenden Untersuchungen beziehen sich
also auf den chemischen Ozonabbau in mittleren Breiten bei Hintergrundaerosol-Bedingun-
1. Die NAO beschreibt die Schwankung der Bodendruckdifferenz zwischen den Azoren und
Island [Hurrel, 1995]. Diese wirkt sich über den Tropopausendruck auf das Gesamtozon aus.88
6 Match in mittleren Breitengen, und sind daher nicht direkt mit den von Solomon et al., [1998] erzielten Ergebnissen ver-
gleichbar.
6.2 Experimenteller Ansatz in mittleren Breiten
Die Match Methode ist ein statistischer Ansatz, der darauf beruht, Ensembles von Matcher-
eignissen zu bestimmen, für die anschließend ein mittlerer Ozonabbau berechnet werden
kann. Während innerhalb des Polarwirbels z.B. für einen bestimmten Zeit- und Höhenbereich
der mittlere Ozonabbau im Polarwirbel bestimmt werden kann, ist es nicht sinnvoll, einen mitt-
leren Ozonabbau in mittleren Breiten zu definieren, da hier mit großen regionalen Unterschie-
den zu rechnen ist. Statt dessen wurde analog zu der Analyse der Temperaturabhängigkeit
der Ozonverlustraten innerhalb des Polarwirbels vorgegangen, wie sie im vorherigen Kapitel 5
beschrieben ist. Wie dort wurden für alle Matchereignisse aus einem Höhenbereich (der hier
auf 475 ± 25 K ausgedehnt wurde) Rückwärtstrajektorien gerechnet, mit deren Hilfe dann die
minimale Temperatur Tmin bestimmt wurde. Eine genaue Definition des Parameters Tmin fin-
det sich in Abschnitt 3.4.3.
Aufgrund der höheren dynamischen Variabilität außerhalb des Polarwirbels ist hier mit einem
stärkeren Einfluß von Mischungsprozessen zu rechnen als innerhalb des Polarwirbels. Da
anzunehmen ist, daß dies bei längeren Flugzeiten der Luftpakete stärker zum tragen kommt
als bei kürzeren, wurde die maximale Trajektorienlänge , die für die Auswertung inner-
halb des Polarwirbels 264 Stunden (11 Tage) betrug, auf 150 Stunden (ca. 6 Tage) verkürzt.
Im Winter 1998/99 zeigten die Matche, deren Flugzeit oberhalb von 150 Stunden lag, im
Mittel eine Ozonzunahme von 5%. Dies wurde als Hinweis auf mögliche Mischungsprozesse
gewertet, so daß diese Matche aus der Auswertung ausgeschlossen wurden. Aus Konsi-
stenzgründen wurden auch im Winter 1996/97 nur maximale Trajektorienlängen von 150
Stunden verwendet. Der Einfluß dieser Verringerung von wird in Abschnitt 6.3.3 darge-
legt.
In beiden betrachteten Wintern ergibt sich eine hohe Korrelation zwischen den Ozonmeßwer-
ten der ersten und der zweiten Sondierung. Der Korrelationskoeffizient beträgt für jeweils den
gesamten in der Auswertung verwendeten Datensatz 0,74 für 1996/97 und 0,84 für 1998/99.
Um auszuschließen, das dies allein auf der Höhenvariation des Ozonmischungsverhältnisses
beruht, wurden zusätzlich die Korrelationen für die Daten aus jeweils 10 K breiten Höhenbe-
reichen berechnet. Für 1996/97 lagen in diesem Fall die berechneten Koeffizienten zwischen
0,51 und 0,67, für 1998/99 zwischen 0,65 und 0,82. Analog wurden auch die Daten aus ein-
geschränkten Zeitbereichen (jeweils 1 Monat) betrachtet, wobei sich vergleichbare Korrelatio-
nen ergaben. Daraus läßt sich ableiten, daß beispielsweise Trajektorien, die in Gebieten mit
besonders geringen Ozonmischungsverhältnissen starteten, im Mittel auch in solchen ende-




6 Match in mittleren Breiten6.3 Ergebnisse und ihre Einschränkungen
6.3.1 Winter 1996/97
In Abbildung 6.1 A auf der folgenden Seite 91 sind die Ozonverlustraten für verschiedene
minimale Temperaturen Tmin außerhalb des Polarwirbels für den Winter 1996/97 gezeigt.
Während für die höheren Tmin-Werte kein deutlich signifikanter Ozonverlust zu sehen ist, zeigt
der Datenpunkt mit den niedrigsten Tmin-Werten (191 K bis 197 K oder −82°C bis −76°C) eine
statistisch signifikante Ozonverlustrate von −4,4 ± 1,5 ppbv/Sonnenstunde. Da die minimalen
Temperaturen, welche die zugehörigen Luftpakete erfahren haben, unterhalb oder knapp
oberhalb von TNAT liegen, liegt es nahe, daß in diesen Luftpaketen eine Chloraktivierung an
polaren Stratosphärenwolken stattgefunden hat. Wie aus Abbildung 6.1 B hervorgeht, stam-
men die Luftpakete, in denen dieser Ozonabbau beobachtet wird, aus einem nPV-Bereich
zwischen 34 s−1 und 36 s−1, also aus der unmittelbaren Umgebung des Polarwirbels. Ob die-
ser Bereich dem Wirbel zugeschlagen wird oder nicht, hängt von der genauen Definition des
Polarwirbels ab. In jedem Fall ist dieser Bereich nicht unabhängig vom Polarwirbel zu betrach-
ten. Der hier beobachtete Ozonabbau gibt also einen Hinweis darauf, daß auch direkt außer-
halb bzw. im Randbereich des Polarwirbels in-situ chemischer Ozonverlust auftritt. Die
Temperaturabhängigkeit legt nahe, daß dieser Abbau auf denselben chemischen Prozessen
beruht wie der Ozonverlust innerhalb des Polarwirbels. Da solche tiefen Temperaturen, die im
Bereich von TNAT liegen, jedoch sehr selten außerhalb des Polarwirbels auftreten, ist durch
diese Prozesse kein großflächiger Ozonabbau in mittleren Breiten zu erwarten.
Der für die mittleren Breiten weitaus wichtigere Aspekt dieser Analyse ist deshalb die Beob-
achtung, daß in diesem Winter bei höheren Temperaturen Tmin, und damit auch in größerem
Abstand zum Polarwirbel, kein deutlich signifikanter Ozonabbau auftritt. Ein durch Chlorakti-
vierung an kalten Sulfataerosolen im Temperaturbereich oberhalb von ca. 197 K (−76°C) aus-
gelöster Ozonverlust ist hier mit Match also nicht detektierbar. Aufgrund des statistischen
Fehlers läßt sich für diesen Temperaturbereich eine Obergrenze von ca. −3 ppbv/Sonnen-
stunde für den chemischen Ozonabbau ableiten.
6.3.2 Winter 1998/99
Auch im Winter 1998/99 wurden während der Matchkampagne Ozonsondenstarts außerhalb
des Polarwirbels koordiniert. In Abbildung 6.2 A auf Seite 92 sind die aus den dabei erzielten
Matchen berechneten Ozonabbauraten für verschiedene Tmin-Werte gezeigt, in Abbildung 6.2
B sind (analog zu Abbildung 6.1 B für den Winter 1996/97) die zugehörigen nPV-Werte aufge-
tragen. Wie im Winter 1996/97 sind auch hier die Luftpakete mit den niedrigsten Tmin Werten
im Mittel dichter am Polarwirbel zu finden als diejenigen mit den höheren Tmin Werten.
Die auffälligsten Merkmale in Abbildung 6.2 A sind einerseits, daß das Maximum der hier auf-
tretenden Ozonabbauraten mit −8,0 ± 2,2 ppbv/Sonnenstunde sehr hoch ist (in keinem der90
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Abbildung 6.1: A: Winter 1996/97: Ozonverlustraten pro Sonnenstunde außerhalb des durch
die 36 s−1 nPV-Isolinie begrenzten Polarwirbels. Die Matche stammen aus dem Höhenbereich
zwischen 450 und 500 K. Die horizontale Position der Symbole gibt den mittleren Tmin-Wert der
eingehenden Matche an, die horizontalen Linien markieren die 6 K breiten Tmin-Klassen. Die kur-
siv geschriebenen Zahlen am unteren Rand des Diagramms geben die jeweilige Anzahl der
Matche an, die in dem entsprechenden Datenpunkt enthalten sind. Die vertikale gestrichelte
Linie bei 195 K ist als Anhaltspunkt für TNAT eingezeichnet.
B: Normierte potentielle Wirbelstärken für die Daten aus Diagramm A. Jeder Datenpunkt stellt
jeweils den Mittelwert der nPV des entsprechenden Matchensembles dar. Die Fehlerbalken
geben die einfache Standardabweichuung an. Die horizontale Linie illustriert die Position der
Wirbelkante bei 36 s−1.
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Abbildung 6.2: A: Winter 1998/99: Ozonverlustraten für verschiedene Tmin Werte für Matche
außerhalb des Polarwirbels. Die Matche stammen aus dem Höhenbereich zwischen 450 K und
500 K. Kursiv ist jeweils die Anzahl der Einzelmatche angegeben.
B: Normierte potentielle Wirbelstärken für die Daten aus Abbildung 6.2. Jeder Datenpunkt stellt
jeweils den Mittelwert der nPV des entsprechenden Matchensembles dar. Die Fehlerbalken
geben die einfache Standardabweichuung an. Die horizontale Linie illustriert die Position der
Wirbelkante bei 30 s−1.
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6 Match in mittleren Breitenhier behandelten Winter 1996/97, 1997/98 und 1998/99 wurden innerhalb des Polarwirbels so
hohe Ozonabbauraten bestimmt), andererseits, daß diese hohen Ozonabbauraten zwar in
denjenigen Luftpaketen auftreten, die die niedrigsten Temperaturen erfahren haben, daß
jedoch diese oberhalb von TNAT liegen1. Die Trennung zwischen signifikanten und nicht signi-
fikanten Abbauraten ergibt sich bei etwa 205 K (−68°C). Faßt man alle Matche, für die Tmin >
205 K ist, zusammen, errechnet sich eine gesamte mittlere Ozonabbaurate von 0,2 ± 1,3
ppbv/Sonnenstunde, während eine Regression für alle Matche mit Tmin < 205 K eine Abbau-
rate von −5,0 ± 1,3 ppbv/Sonnenstunde ergibt. Falls sich diese Abbauraten als real heraus-
stellen, kann der hier beobachtete Ozonabbau nicht mit denselben chemischen Mechanismen
erklärt werden wie der Ozonabbau innerhalb des Polarwirbels. Es gibt allerdings einige Hin-
weise darauf, daß es sich hier um einen durch die Matchmethode verursachten Artefakt han-
delt, der mit den relativ großem horizontalen Ozongradienten im Winter 1998/99
zusammenhängt.
In Abbildung 6.3 auf Seite 94 sind die Volumenmischungsverhältnisse des von den Ozonson-
den gemessenen Ozons im Januar und Februar für die verschiedenen nPV Bereiche gezeigt.
Der Wert für die potentielle Wirbelstärke wurde dabei für jede Sondierung aus den Analysen
des EZMW bestimmt. Man erkennt, daß im Januar und Februar 1999 die Änderung des
Ozonmischungsverhältnisses mit der normierten potentiellen Wirbelstärke unterhalb von
30 s−1, der in diesem Winter für Match verwendeten Wirbelgrenze, stark zunimmt (unteres
Diagramm). Im Vergleich dazu ist der Gradient im Ozonmischungsverhältnis bezüglich der
nPV außerhalb des Polarwirbels im Winter 1996/97 sehr viel schwächer (oberes Diagramm).
Der in 1998/99 mit Match bestimmte Ozonverlust außerhalb des Polarwirbels stammt also aus
einem Gebiet mit großen horizontalen Ozongradienten. Wenn in einem Match die beiden Son-
dierungen in Regionen mit unterschiedlicher nPV gemacht wurden, kann dies zu scheinbarem
Ozonverlust führen. Dieser nPV-Unterschied ist deshalb möglich, weil der Matchradius, also
der Abstand zwischen dem Endpunkt der Trajektorie und der Position der zweiten Sondie-
rung, nicht verschwindet, sondern bis zu 400 km beträgt2.
Abbildung 6.4 zeigt, daß dieser Effekt existiert. Hier wurden Ozonverlustraten für Gruppen
von Matchen mit unterschiedlichen nPV-Differenzen ∆nPV zwischen den beiden Sondierun-
gen berechnet. Während der nPV-Wert eines Matches jeweils aus der mittleren nPV der Tra-
jektorie stammt, wurde hier für die einzelnen Sondierungen der nPV-Wert aus den Analysen
des EZMW für die jeweilige Position der Sonde zum Meßzeitpunkt bestimmt. Die schwarzen
Quadrate enthalten alle Matche mit einem Tmin oberhalb von 205 K. Man erkennt eine leichte
Abhängigkeit der berechneten Ozonverlustraten von der nPV- Differenz der Sonden, die aller-
dings nicht statistisch signifikant ist, da die Werte innerhalb der 1σ Fehlergrenze übereinstim-
1. TNAT variiert in den betrachteten Höhenbereich etwa zwischen 193,5 und 196 K bzw.
−79,6°C bis −77,1°C (vgl. Abbildung 2.4 auf Seite 20).
2. Der Zahlenwert von 400 km ist jedoch nicht für den errechneten Ozonverlust verantwortlich;
verringert man den Matchradius auf maximal 200 km, so ändert sich Abbildung 6.2 nur
geringfügig - die Anzahl der Matche nimmt zwar deutlich ab, die errechneten neuen Ozon-
verlustraten liegen jedoch innerhalb der Fehlerbalken des ursprünglichen Diagramms.93
6 Match in mittleren Breitenmen. Diese Abhängigkeit ist jedoch zu erwarten, da die Matche aus nPV-Bereichen stammen,
in denen der horizontale Ozongradient sehr groß ist (vgl. Abbildungen 6.3). Für ein ∆nPV von
0 ± 2 s−1 ergibt sich eine nicht signifikante Ozonverlustrate von 0,3 ± 1,4 ppbv/Sonnenstunde.
Diejenigen Matche, deren Tmin unterhalb von 205 K liegt (grüne Dreiecke), zeigen eine etwas
stärkere Abhängigkeit von ∆nPV. In diesem Fall ist allerdings für eine nPV-Abweichung von 0
± 2 s−1 die Ozonverlustrate mit −3,8 ± 1,8 statistisch signifikant von Null verschieden. Dieser
Wert ist jedoch etwas niedriger als die Abbauraten von −5,0 ± 1,3 ppbv/Sonnenstunde, die































Abbildung 6.3: Ozonmischungsverhältnis für drei verschiedene isentrope Niveaus in Abhängig-
keit von der normierten potentiellen Wirbelstärke. Das obere Diagramm enthält die Daten der
Ozonsondierungen im Januar und Februar 1997, das untere Diagramm diejenigen aus dem
Januar und Februar 1999. Die vertikale Linie bezeichnet jeweils den Rand des Polarwirbels, wie
er für die Matchauswertung des jeweiligen Jahres verwendet wurde. Der rote Balken am unteren
Rand des Diagramms gibt jeweils den nPV-Bereich an, aus dem die Matche des Tmin-Bereichs
mit signifikantem Ozonabbau aus den Abbildungen 6.1 A und 6.2 A stammen, der graue Balken
den entsprechenden Bereich für die Machte aus dem Tmin-Bereich ohne Ozonabbau. Die Daten-
punkte stellen ein gleitendes Mittel der jeweiligen Sondenmessungen über einen nPV-Bereich
von je 2 s−1 dar, wobei die Fehlerbalken die einfache Standardabweichung angeben.94
6 Match in mittleren Breitenstammt ein Teil der hohen Abbauraten aus Abbildung 6.2 aus einem methodenbedingten
Artefakt, und ist nicht auf chemischen Ozonabbau zurückzuführen. Es bleibt also noch zu klä-
ren, inwieweit die verbleibende Rate von −3,8 ± 1,8 auf realen chemischen Ozonverlust
zurückzuführen ist.
Einen Hinweis darauf könnten die Ergebnisse einer bivariaten Regression geben, wie sie in
Abschnitt 5.2.1 für die Matche innerhalb des Polarwirbels, die aufgrund ihrer Temperaturge-
schichte Ozonabbau erwarten lassen, gemacht wurde. Für die Analyse im Polarwirbel stan-
den allerdings wesentlich mehr Matche zur Verfügung als hier. In Abbildung 6.5 sind die
Matche aus Abbildung 6.2, deren Tmin Wert unterhalb von 205 K liegt (dieselben also, die zu
den grünen Dreiecken in Abbildung 6.4 beitragen) noch einmal dargestellt, diesmal die Ände-
rung des Ozonmischungsverhältnisses gegenüber der Zeit, während der das Luftpaket
der Sonne ausgesetzt war. Dargestellt ist außerdem die Regressionsgerade, die zu einer
Ozonverlustrate von −5,0 ± 1,3 ppbv/Sonnenstunde führt. Für diese Gruppe von insgesamt
115 Matchen ist es möglich, eine bivariate Regression zu berechnen:
Dabei ergibt sich
Ls = −5,2 ± 3,4 ppbv/h und Ld = 0,2 ± 2,6 ppbv/h.
Tmin > 205 K
Tmin < 205 K
12 39 70 57 28 10
20 54 89 24108























Abbildung 6.4: Winter 1998/99, außerhalb des Polarwirbels: Ozonverlustraten für verschieden
nPV-Abweichungen zwischen den Sondierungen. ∆nPV ist die Differenz zwischen der nPV der
zweiten und der ersten Sondierung, d.h. für ∆nPV > 0, hat die zweite Sondierung bei einer höhe-
ren normierten potentiellen Wirbelstärke stattgefunden als die erste. Jeder Datenpunkt enthält
Matche aus einem ± 2 s−1 breiten Bereich um den angegebenen ∆nPV-Wert. Jeder Match trägt
daher zu zwei Datenpunkten bei. Die kursiv gedruckten Zahlen am unteren (oberen) Rand
geben die Anzahl der der eingehenden Matche für die dreieckig (quadratisch) markierten Daten
an.
∆µO3
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6 Match in mittleren BreitenDer hier beobachtete Ozonverlust findet damit offensichtlich während der sonnenbeschiene-
nen Zeit statt. Dies könnte ein Hinweis darauf sein, daß es sich hier nicht um einen bloßen
Artefakt handelt. Berechnet man allerdings den Ozonverlust aus demselben Datensatz für
verschiedene Zeiträume (Abbildung 6.6 A), so treten ausschließlich für den Februar signifi-
kant von Null verschiedene Werte auf. Da die Sonnenscheindauer auf den Trajektorien im
Februar im Mittel länger ist als im Dezember und Januar (Abbildung 6.6 B), könnte die Korre-
lation des Ozonverlustes mit der Sonnenscheindauer aus der bivariaten Regression auch ein
Trugschluß sein. Ein lichtunabhängiger Mechanismus, der zu einer Reduktion des Ozons
führt, aber nur im Februar auftritt, könnte in einer bivariaten Regression ebenfalls zu dem
Ergebnis führen, daß die Ozonreduktion an Sonnenlicht geknüpft ist. Um dies Problem zu klä-
ren, läge es nahe, eine bivariate Regression allein für den Datensatz aus dem Februar zu
rechnen; aufgrund der geringen Streuung der Sonnenzeit gegen die Dunkelzeit auf den
Februartrajektorien ist dies jedoch leider nicht möglich.
Für Abbildung 6.6 wurde weiterhin der Einfluß der diabatischen Absinkraten untersucht (nicht
abgebildet). Die Absinkraten wurden einmal mit dem Faktor 0,1 multipliziert, und einmal mit
dem Faktor 2. In beiden Fällen änderte sich die berechnete Ozonabbaurate für alle Daten-
punkte nur innerhalb des 1 σ Fehlerbereichs. Es ist daher unwahrscheinlich, daß die Ozonver-
lustraten das Resultat fehlerhafter diabatischer Absinkraten sind.
Wenn es sich bei dem beobachteten Ozonverlust nicht um realen chemischen Ozonabbau
handelt, bleibt als Erklärung noch eine horizontale Durchmischung der Luftmassen, etwa












Abbildung 6.5: Änderung des Ozonmischungsverhältnisses gegenüber der Sonnenzeit für die
Matche aus dem Winter 1998/99 im Höhenbereich zwischen 450 K und 500 K, deren Tmin unter-
halb von 205 K liegt. Die Datenpunkte sind gleitende Mittel über ± 10 h. Die einfache Regression
ergibt eine Ozonverlustrate von −5,0 ± 1,3 ppbv/Sonnenstunde. Eine bivariate Regression ergibt
−5,2 ± 3,4 ppbv/h im Sonnenlicht und 0,2 ± 2,6 ppbv/h in der Dunkelheit.96
6 Match in mittleren Breitendurch die Bildung von Filamenten. Durch die großen horizontalen Ozongradienten könnte sich
das Ozonmischungsverhältnis durch Filamente, die sich aus einem Gebiet niedriger nPV in
Bereiche höherer nPV bewegen, zu einer mittleren Abnahme des Ozonmischungsverhältnis-
ses geführt haben. Bei einer mittleren Trajektorienlänge von 53 ± 35 Stunden und einer mittle-
ren Sonnenzeit von 27 ± 18 Stunden im Februar für die Luftpakete mit Tmin < 205 K müßte
also im Mittel das Ozonmischungsverhältnis innerhalb von gut zwei Tagen durch die Fila-
mente um 135 ppbv sinken, um eine scheinbare Ozonverlustrate von −5 ppbv/Sonnenstunde
zu erzeugen. Aus Abbildung 6.3 läßt sich abschätzen, daß in dem relevanten nPV-Bereich
bereits ein Filament, das aus einem um 4 s−1 niedrigeren nPV-Bereich stammt, ein um 400
ppbv niedrigeres Ozonmischungsverhältnis als die Umgebung aufweisen sollte. Dies läßt die
Möglichkeit, daß der beobachtete Ozonverlust nicht chemischen sondern dynamischen
Ursprungs ist, durchaus realistisch erscheinen.
Einen Hinweis, warum dieser Mischungseffekt gerade im Februar verstärkt auftreten könnte,
gibt die zeitliche Entwicklung des Ozongradienten. In Abbildung 6.7 ist analog zu Abbildung
Abbildung 6.6: A:Ozonverlustraten für verschiedene Zeiträume. Die Matche, deren Tmin unter-
halb von 205 K liegt (d.h. derselbe Datensatz wie in Abbildung 6.5) wurde in Gruppen von 30-
Tage-Zeiträumen eingeteilt, die durch die horizontalen Linien gekennzeichnet sind. Für diese
Untergruppen wurde nun jeweils die Ozonverlustrate pro Sonnenstunde berechnet.
B: Sonnenscheindauern ∆ts auf den Trajektorien, wobei Mittelwerte für dieselben Untergruppen










































6 Match in mittleren Breiten6.3 das gemessene Ozonmischungsverhältnis aller Sonden gegenüber der nPV aufgetragen,
wobei diesmal das 475 K isentrope Niveau für drei verschiedene Zeiträume betrachtet wurde.
Man erkennt, daß der Ozongradient gegenüber der nPV im Laufe des Winters ansteigt, und
so im Februar stärker ist als im Dezember und Januar.
6.3.3 Einfluß der Trajektorienlänge
Wie bereits erwähnt, wurde für die Auswertung in mittleren Breiten die maximale Trajektorien-
länge auf 150 Stunden verkürzt, um die Auswirkungen von horizontaler Mischung auf
die Ergebnisse zu verringern. Die Auswirkung auf das Ergebnis ist in den beiden betrachteten
Wintern unterschiedlich. Die Abbildungen 6.8 und 6.9 zeigen jeweils die Ozonverlustraten
gegenüber der Temperatur Tmin einmal mit der maximalen TrajektorienIänge von 150 Stunden
( ), die in den vorangegangen Abschnitten 6.3.1 und 6.3.2 verwendet wurde,
und einmal mit einer maximalen Trajektorienlänge von 264 Stunden ( ), wie sie
für die Bestimmung der Ozonverluste innerhalb des Polarwirbels (Kapitel 4 und 5) verwendet
wurde. Im Winter 1996/97 (Abbildung 6.8) ist der Unterschied des Ergebnisses für die beiden
Werte von minimal - die bestimmten Verlustraten mit liegen innerhalb
der 1σ-Fehler der Verlustraten mit . Ganz anders dagegen im Winter 1998/99
(Abbildung 6.9) - hier verschwinden die mit auftretenden großen Ozonver-
lustraten, wenn ein von 264h zugelassen wird. Unabhängig davon, ob die für
bestimmten Ozonverlustraten chemischen oder dynamischen Ursprungs sind,
was im vorhergehenden Abschnitt diskutiert wurde, deutet dies stark auf Trajektorienunge-
nauigkeiten oder Mischungsprozesse hin, die besonders bei längeren Trajektorien bzw. Flug-


















Abbildung 6.7: Ozonmischungverhältnis im 475 K isentropen Niveau gegenüber der nPV für
drei Monate im Winter 1998/99. Die Werte stellen gleitende Mittel über jeweils 4 s−1 dar. Alles
































Abbildung 6.8: Winter 1996/97: Wie Abbildung 6.1, jedoch für zwei verschiedene maximale Tra-
jektorienlängen der Matche. Die quadratischen Markierungen enthalten nur Matche, deren Son-
dierungen nicht mehr als 150 Stunden auseinanderliegen. In die Dreiecke gehen alle Matche bis
zu einer maximalen Trajektorienlänge von 264 Stunden ein.























Abbildung 6.9: Winter 1998/99: Wie Abbildung 6.4, jedoch für zwei verschiedene maximale Tra-
jektorienlängen der Matche. Die quadratischen Markierungen enthalten nur Matche, deren Son-
dierungen nicht mehr als 150 Stunden auseinanderliegen. In die Dreiecke gehen alle Matche bis
zu einer maximalen Trajektorienlänge von 264 Stunden ein.99
6 Match in mittleren Breiten6.4 Diskussion
Die Ergebnisse für die beiden Winter 1996/97 und 1998/99 sind nicht konsistent.
In 1996/97 tritt nur Ozonabbau in der Nähe des Polarwirbels auf, der mit Temperaturen im
Bereich von TNAT verknüpft ist. Bei höheren Temperaturen ist jedoch kein statistisch signifi-
kanter Ozonabbau zu sehen. Aus diesen Daten allein läßt sich für den chemischen Ozonab-
bau in mittleren Breiten außerhalb des Temperaturbereichs, in dem PSCs zu erwarten sind,
eine Obergrenze von etwa 3 ppbv/Sonnenstunde ableiten.
Im Winter 1998/99 scheint dagegen schon bei Temperaturen oberhalb von TNAT Ozonverlust
aufzutreten. Aufgrund der hohen Ozongradienten bezüglich der potentiellen Wirbelstärke in
1998/99 könnte es sich dabei jedoch auch um einen dynamisch bedingten Effekt handeln. Für
den Winter 1998/99 ist mit den Matchdaten aus den oben dargestellten Gründen nicht ent-
scheidbar, ob außerhalb des Polarwirbels chemischer Ozonabbau aufgetreten ist oder nicht.
Insgesamt zeigt sich, daß die Matchmethode außerhalb des Polarwirbels nur eingeschränkt
anwendbar ist. Einiges deutet darauf hin, daß hier, im Gegensatz zum Polarwirbel, die abge-
leiteten Ergebnisse unter Umständen durch Mischungsprozesse deutlich verfälscht werden
können.100
7 Zusammenfassung
Mit Hilfe der Matchmethode, bei der Ozonsondenstarts in einem Netz von Sondierungsstatio-
nen auf der Nordhemisphäre zeitlich so koordiniert werden, daß eine möglichst große Anzahl
von Luftpaketen mehrfach beprobt wird, wurde der chemische Ozonabbau innerhalb des stra-
tosphärischen Polarwirbels für die drei aufeinanderfolgenden Winter 1996/97, 1997/98 und
1998/99 quantifiziert.
Der nachgewiesene chemische Ozonverlust unterscheidet sich von Jahr zu Jahr erheblich,
was auf die sehr unterschiedlichen meteorologischen Gegebenheiten zurückgeführt werden
kann. Im kältesten der drei Winter, dem Winter 1996/97, wurde im Februar und März Ozonab-
bau detektiert, wobei die maximalen Raten von etwa 40 ppbv/Tag im Vortexmittel Anfang
März erreicht wurden. Der Ozonverlust fand überwiegend im inneren Teil des Polarwirbels
statt, wo die niedrigsten Temperaturen herrschten. Da nur ein Teil des Polarwirbels von star-
kem Ozonabbau betroffen war, fiel der Gesamtumfang des chemischen Ozonverlustes im Ver-
gleich zu den Vorjahren 1994/95 und 1995/96 geringer aus. Daß trotzdem am Ende des
Winters extrem niedrige Ozonsäulendichten gemessen wurden, deutet auf einen starken
dynamisch bedingten Einfluß hin. Im Winter 1997/98 waren die Temperaturen deutlich höher
als in den vorhergehenden Jahren, und es traten nur zeitweise in kleinen Teilen des Polarwir-
bels Temperaturen auf, die die Existenz polarer Stratosphärenwolken erlauben. In diesem
Winter wurden nur geringe Ozonverluste detektiert, die mit dem Auftreten von orographisch
angeregten Schwerewellen am Rand des Polarwirbels in Zusammenhang gebracht werden
konnten. Im bisher wärmsten mit Match untersuchten Winter 1998/99 wurde kein chemischer
Ozonabbau detektiert. Die Ergebnisse zeigen deutlich, daß es bei der momentanen Chlorbe-
lastung der Stratosphäre in der Arktis nicht zwangsläufig zu hohen chemischen Ozonverlu-
sten kommen muß. Während der nächsten Jahrzehnte, in denen die Chlorbelastung aller
Voraussicht nach noch auf einem hohen Niveau bleiben wird, entscheiden die stratosphäri-
schen Temperaturen über das Ausmaß des katalytischen Ozonabbaus.
Zum erstenmal wurde innerhalb dieser Arbeit der direkte Zusammenhang zwischen den che-
mischen Ozonverlustraten und der Temperaturgeschichte der Luftpakete untersucht. Dabei
konnte aus den Daten der Jahre 1995-2000 gezeigt werden, daß in einer isentropen Höhe
von 475 K im Februar genau in denjenigen Luftpaketen statistisch signifikanter Ozonverlust
auftritt, die zwischen den beiden Sondierungen oder bis zu zehn Tage vor der ersten Sondie-
rung synoptische Temperaturen unterhalb von 194 K erfahren haben. Auch die Ozonverlustra-
ten im Januar zeigen eine starke Temperaturabhängigkeit, wobei hier die Ozonverlustraten
tendenziell höher sind als im Februar. Auch ist im Januar oberhalb von 195 K noch leichter
Ozonverlust zu beobachten.101
7 ZusammenfassungDieses Ergebnis untermauert das derzeitige Verständnis des saisonalen Ozonabbaus in den
Polargebieten, wonach ein verstärkter Ozonverlust erst ausgelöst wird, wenn eine Schwellen-
temperatur unterschritten wird, die zu einem sprunghaften Anstieg der Konzentration des akti-
ven Chlors führt. Die innerhalb dieser Arbeit aus den Ozondaten bestimmte
Schwellentemperatur für die betrachtete Höhe stimmt mit der in anderen Arbeiten experimen-
tell bestimmten Schwellentemperatur für den Anstieg des aktiven Chlors überein.
Weiterhin wurde die Möglichkeit untersucht, das Matchverfahren auch außerhalb des Polar-
wirbels anzuwenden. Die dafür verwendeten Daten stammen aus den Kampagnen der Winter
1996/97 und 1998/99, die eine sehr unterschiedliche Dynamik zeigten. Für den dynamisch
aktiveren Winter 1998/99 konnte eine Trennung der dynamisch bedingten Prozesse von che-
mischen Veränderungen mit der Matchmethode offensichtlich nicht erreicht werden. Der Win-
ter 1996/97 hingegen war durch eine sehr stabilen Zirkulation in der nördlichen Stratosphäre
gekennzeichnet. Die hier erzielten Ergebnisse zeigen statistisch signifikanten Ozonabbau nur
im unmittelbaren Randbereich des Polarwirbels, und die Temperaturgeschichte der beteiligten
Luftpakete deutet auf eine Chloraktivierung gemäß bekannter heterogener Reaktionen hin.
Oberhalb von ca. 197 K ist der abgeleitete chemische Ozonverlust nicht signifikant von Null
verschieden.102
Liste der Ozonsondenstationen
In dieser Liste sind diejenigen Stationen aufgeführt, die an mindestens einer der Matchkam-
pagnen der Winter 1996/97, 1997/98 und 1998/99 teilgenommen haben.
Kürzel Stationsname Land geogr. Breite geogr. Länge
AB Aberystwyth Großbritannien 52.4 355.9
AL Alert Kanada 82.5 297.7
AN Andøya Norwegen 69.3 16.0
AT Athen Griechenland 37.9 23.8
BI Bäreninsel Norwegen 74.3 19.0
BO Boulder USA 40.0 254.7
CA San Pietro Capofiume Italien 44.7 11.6
CH Churchill Kanada 58.8 265.9
DB De Bilt Niederlande 52.1 5.2
ED Edmonton Kanada 53.6 245.9
EU Eureka Kanada 80.0 274.1
GA Gardermoen Norwegen 60.1 11.0
GB Goose Bay Kanada 53.3 299.6
HP Haute Provence Frankreich 43.9 5.7
HO Hohenpeißenberg Deutschland 47.8 11.0
JA Jågersborg Dänemark 55.8 12.5
JO Jokioinen Finnland 60.8 23.5
KB Kühlungsborn Deutschland 54.1 11.8
KE Keflavik Island/Spanien 64.0 337.4
KI Kiruna Schweden 67.9 21.1
LN Legionowo Polen 52.4 21.0
LE Lerwick Großbritannien 60.1 358.8
LI Lindenberg Deutschland 52.2 14.1
MA Madrid Spanien 40.5 356.4
MO Moskau Rußland 55.8 37.7103
MS Moshiri Japan 44.4 142.3
NA Ny-Ålesund Norwegen/Deutschland 78.9 11.9
OR Ørland Norwegen 63.4 9.2
PA Payerne Schweiz 46.8 6.9
PR Prag Tschechische Republik 50.0 14.5
RS Resolute Kanada 74.7 265.0
SA Salekhard Rußland 66.5 66.7
SC Scoresbysund Dänemark 70.5 338.0
SO Sodankylä Finnland 67.4 26.7
SS Søndre Strømfjord Dänemark 67.0 309.4
TE Teneriffa Spanien 28.5 343.7
TL Thessaloniki Griechenland 40.6 23.0
TH Thule Dänemark 76.5 291.3
UC Uccle Belgien 50.8 4.4
VA Valentia Irland 51.9 349.8
WA Wallops Island USA 37.9 284.6
YA Yakutsk Rußland 62.0 129.7104
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Häufig verwendete Symbole und Abkürzungen
Diese Liste enthält die wichtigsten in der abschnittsübergreifend verwendeten Variablen, Ein-
heiten und Abkürzungen, wobei jeweils die Seitenzahl der Definition bzw. der ersten Erwäh-
nung angegeben ist.
ANAT Fläche mit  auf der Nordhalbkugel 21
DU Einheit für die Ozongesamtsäule (Dobson Unit) 27
EZMW Europäisches Zentrum für Mittelfristige Wettervorhersagen 34
NAT Nitric Acid Trihydrate 21
PSC Polar Stratospheric Cloud 20
STS Supercooled Ternary Solution 21
Tmin minimale Temperatur auf der Trajektorie 44
TNAT NAT-Gleichgewichtstemperatur 21
TEis Eis-Gleichgewichtstemperatur 20
mittlere Ozonabbaurate pro Sonnenstunde 43
mittlere Ozonabbaurate pro Tag 44
nPV normierte potentielle Vorticity 9
ppbv parts per billion volume 27
ppmv parts per million volume 26
pptv parts per trillion volume 27
∆ts Sonnenscheindauer auf der Trajektorie 42
Θ Potentielle Temperatur 7
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